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Cette thèse s’inscrit dans le cadre du projet "Source to Sink Guyane" de TOTAL et
BRGM. Son objectif était de poser les bases d’une étude Source to Sink du Craton Guya-
nais, en étudiant l’évolution géo-dynamique de sa marge passive depuis ∼ 200 Ma. Pour
ce faire, nous avons interprété des données sismiques, construit des coupes crustales, des
cartes paléo-géographiques et quantifié l’histoire de l’accumulation terrigène de la marge.
La marge passive du bouclier des Guyanes est composée de deux bassins : Guiana/Suriname
(GS) et Foz d’Amazonas (FOZ), issus d’un rifting diachrone jurassique, puis crétacé in-
férieur respectivement. L’étude des données de sub-surface nous a permis de montrer que
la superposition des deux rifts a façonné le plateau de Demerara en un bloc continental
aminci deux fois et entouré de croûte océanique sur trois côtés. Le rifting plus oblique du
bassin de FOZ forme des segments systématiquement plus étroits et des dépôts syn-rift
plus fins que dans le bassin de GS.
L’évolution paléo-géographique de la marge et l’accumulation terrigène, sur huit inter-
valles de temps (à partir de 200 Ma), montrent une évolution différente des deux bassins. La
distribution lithologique des systèmes sédimentaires s’homogénéise à partir du Campanien,
lorsque les deux bassins atteignent le stade tardi-post-rift, durant lequel la distribution est
principalement contrôlée par la dynamique fluviatile continentale. Les volumes terrigènes
accumulés montrent cependant une évolution opposée au Crétacé dans les deux bassins,
en lien avec la diminution et l’augmentation des aires drainées des fleuves majeurs de cette
époque, de paléo-Berbice et de paléo-Tocantins respectivement.
Les apports siliciclastiques vers la marge sont faibles de façon générale (entre 2 et 11
m/Ma), mais alternés par des périodes de forts apports correspondant à la recréation du
relief sur le continent.
Mots clés : rifting diachrone ; marge passive ; bilan d’accumulation terrigène ; érosion
cratonique ; paléo-géographie ; géodynamique
Abstract
This thesis is a part of "Source to Sink Guyana" project supported by TOTAL and
BRGM. Its objective was to establish bases for a Source to Sink study of the Guiana
Shield, by studying the geo-dynamic evolution of its passive margin since 200 Ma. These
objectives were acquired after seismic data interpretation, crustal cross-sections and paleo-
geographic maps constructions and terrigeneous accumulation history quantification of the
margin.
The passive margin of the Guiana Shield is composed of two basins : Guiana/Suriname
(GS) and Foz d’Amazonas (FOZ), derived from a Jurassic then Lower Cretaceous diachro-
nous rifting respectively. The study of the subsurface data allowed us to show that the
superimposition of the two rifts has shaped the Demerara Shelf into a continental block,
thinned twice and surrounded by oceanic crust on three sides. The more oblique rifting of
the FOZ basin forms systematically narrower segments and finer syn-rift deposits than in
the GS basin.
The paleo-geographic evolution of the margin and terrigenous accumulation, over eight
intervals of time (from 200 Ma), show a different evolution of the two basins. The litholo-
gical distribution of sedimentary systems is homogenized from the Campanian, when both
basins reach the late-post-rift stage, during which the distribution is mainly controlled by
continental river dynamics.
Terrestrial accumulated volumes show however an opposite evolution during Cretaceous
in both basins, in connection with the decrease and increase in the drained areas of the
major rivers of this region, Paleo-Berbice and Paleo-Tocantins respectively. Siliclastic in-
puts towards the margin are generally low (between 2 and 11 m/Ma), but alternating with
periods of high inputs corresponding to the recreation of the relief on the continent.
Keywords : diachronous rifting ; passive margin ; clastic accumulation budget ; cratonic
erosion ; paleo-géography, geodynamics
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Contexte scientifique. L’intérêt porté aux domaines cratoniques s’est accru dans le
but de mieux comprendre les systèmes pétroliers dans les bassins de marges passives qui
les bordent, comme par exemple dans le Golfe de Guinée (Brownfield and Charpentier,
2006; Bennett and Rusk, 2002) ou au large de Guyana et Suriname (Campbell, 2005). Une
meilleure compréhension des processus de formation de bons réservoirs sableux et l’estima-
tion des volumes détritiques importés dans les bassins motivent de nouvelles études de la
dynamique érosive des cratons en lien avec l’évolution des bassins de leur marge passive.
Ces bassins sont le terme ultime du Sediment routing system des continents, contribuant
aux budgets sédimentaires globaux. Les sédiments y sont généralement mieux préservés au
long terme que dans les bassins orogéniques. Il est possible, dans les systèmes craton-marge
passive, de relier l’histoire de l’accumulation terrigène à l’évolution du relief continental.
Dans les domaines orogéniques la tectonique construit la topographie et épaissit la
croûte, alors que le climat définit sa morphologie (Champagnac et al., 2012). Les taux
d’érosion dépendent du relief régional et sont plus importants dans les domaines à fortes
pentes, générées par un soulèvement rapide (Paquet et al., 2011; Champagnac et al., 2014;
D’Arcy and Whittaker, 2014). Une soudaine augmentation de la pluviométrie dans une
région à climat sec induit potentiellement une augmentation de l’érosion (e.g. Bonnet and
Crave 2003; Clift 2006; Clift et al. 2008). Les cratons et les bassins intra-cratoniques sont
des régions à pentes faibles, ayant des mouvements verticaux de faibles amplitudes et de
grandes longueurs d’ondes, mais peuvent représenter des aires de drainage importantes. Les
faibles taux d’érosion cratonique (< 10 m/Ma ; Edmond et al. 1995; Beauvais and Chardon
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2013; Grimaud et al. 2018) opérant sur des grandes surfaces et sur des échelles de temps
géologiques (> 10 Ma), peuvent donc produire des volumes de sédiments significatifs. Ceci
a notamment été montré par la quantification de l’histoire de l’accumulation terrigène dans
les bassins des marges passives atlantiques (Poag and Sevon, 1989; Leturmy, 2003; Rouby
et al., 2009; Guillocheau et al., 2012; Ye, 2016; Baby, 2017; Grimaud et al., 2018), indiennes
(Campanile et al., 2008) et mozambiques (Ponte, 2018). Ainsi, un rajeunissement du relief
par une variation de climat et/ou un soulèvement se reflétera dans le remplissage des bassins
de marge passive par un possible changement de faciès lithologique, une augmentation des
taux d’accumulation terrigène et la migration de dépocentres sédimentaires. La nature des
sédiments accumulés, leur architecture, leur volumes et leur distributions permet en théorie
de faire un lien avec la dynamique d’érosion continentale. Le facteur principal contrôlant
la distribution des sédiments dans les bassins de marge passive est la subsidence. Elle
s’exprime différemment au cours de l’évolution d’un rift. Durant l’étirement lithosphérique
accommodé par des failles normales syn-rift la subsidence est dominée par la tectonique.
Nous verrons plus loin que son ampleur et localisation dépendent du mode d’étirement de
la lithosphère, qui à son tour est fonction de sa rhéologie (thermicité et héritage structu-
ral). Après l’océanisation, durant le post-rift précoce, la lithosphère amincie se refroidit
et s’épaissit, produisant une subsidence thermique proportionnelle à l’amincissement de la
lithosphère. Lorsque la lithosphère retrouve son équilibre thermique (tardi-post-rift ; ∼ 50
Ma au maximum après la fin du rifting ; Mckenzie 1978) la subsidence est dominée par
la dynamique fluviatile continentale en apportant la charge sédimentaire. Durant ces trois
stades la distribution des faciès sédimentaires varie avec une migration progressive des
dépocentres vers le distal. L’évolution des bassins de marge passive du Craton Guyanais
depuis le rifting triasso-jurassique en terme de géométrie de la croûte, architecture strati-
graphique et l’histoire de l’accumulation terrigène nous permet de contraindre l’évolution
du relief sur le craton.
Objectifs. Dans ce travail de thèse nous avons cherché à comprendre la formation des
bassins de Guiana/Suriname et Foz d’Amazonas, bordant le Craton Guyanais. Cette étude
s’intéresse plus particulièrement aux modes d’ouverture des deux bassins, la distribution de
l’amincissement, la répartition des sédiments et l’histoire de l’accumulation terrigène. Nous
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avons ensuite essayé de relier l’évolution de la marge à la dynamique d’érosion continentale
et poser ainsi les bases du système Source to Sink du Craton Guyanais.
Démarche. Notre travail est essentiellement basé sur l’analyse de données de sub-surfaces
(sismique et puits). L’étude a été menée selon trois axes :
(i) la construction de coupes géologiques à l’échelle crustale, à partir de l’interprétation
de ∼ 130 000 km de lignes sismiques, calibrées sur 38 puits, dans le but de comprendre la
formation des bassins ;
(ii) la construction de huit cartes paléo-géographiques successives des bassins offshore,
à partir de l’interprétation de neuf horizons stratigraphiques, afin de contraindre la distri-
bution des corps sédimentaires au cours du temps depuis l’initiation des bassins ;
(iii) le calcul de volumes terrigènes accumulés dans ces bassins sur les huit intervalles
de temps correspondant, afin de caractériser l’export sédimentaire du Craton Guyanais et
les liens avec la dynamique continentale.
Organisation du manuscrit. Ce manuscrit est organisé en six chapitres. Le chapitre 1
fait une rapide synthèse d’évènements ayant potentiellement affecté la dynamique d’érosion
du Craton Guyanais, suivi d’un état des lieux des connaissances de la dynamique d’érosion
des domaines cratoniques en s’appuyant sur l’exemple du Craton Ouest Africain et des
modes d’amincissement lithosphérique présidant au rifting et à la formation des marges
passives.
Le chapitre 2 synthétise l’évolution géodynamique du Craton Guyanais et de sa marge
atlantique formée par les bassins de Guiana/Suriname et de Foz d’Amazonas ouverts au
Jurassique et au Crétacé inférieur respectivement.
Le chapitre 3 discute la formation des bassins de la marge passive du Craton Guynais,
leurs styles d’amincissement à partir de leurs géométries crustales et leurs architectures
stratigraphiques.
Le chapitre 4 propose une évolution sédimentaire de la marge du Craton Guyanais à tra-
vers une nouvelle série de huit cartes paléo-géographiques des bassins de Guiana/Suriname
et Foz d’Amazonas depuis leur initiations.
Le chapitre 5 présente l’histoire de l’accumulation terrigène dans ces bassins et discute
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de ses liens avec l’évolution de la surface continentale, établie par F. BAJOLET dans le
cadre du projet "Source to Sink Guyane".
Nous concluons le manuscrit par un bilan des principaux résultats et proposons d’éven-
tuelles études en perspectives susceptibles d’approfondir nos interprétations.
Ce travail a été réalisé avec le soutien financier de BRGM et du groupe pétrolier Total
en collaboration avec le CNRS, dans le cadre du projet "Source to Sink Guyane". Les
données de sub-surface utilisées dans cette étude ont été fournies par Total R&D Frontier
Exploration (Recherche et Développement). Les donnée brutes ne peuvent cependant pas
être montrée par accord de confidentialité.
Figure 1 – Schéma conceptuel, illustrant les principaux forçages continentaux du système sédimentaire
(inspiré de Huyghe, 2016).
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ÉTAT DE L’ART : DOMAINE CRATONIQUE ET BASSINS
DE MARGE PASSIVE
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1.1 Source to Sink des domaines cratoniques
L’étude Source to Sink d’une région consiste à lier la dynamique érosive d’un domaine
continental et un bassin sédimentaire qu’il fournit en sédiments ("sink"), le tout dans leur
cadre géodynamique. Ce type d’étude repose sur l’analyse du système sédimentaire dans
son ensemble : la production des sédiments, leur transport, leur stockage transitoire et leur
accumulation ultime en intégrant les variations de mouvements verticaux et climatiques
(Walsh et al., 2016). Ainsi, pour une étude Source to Sink complète, il est nécessaire de
déterminer de potentiels domaines en érosion ("source") au cours du temps, l’histoire de
leur dénudation et de l’accumulation terrigène dans le bassin. Elle intègre une analyse sé-
dimentaire, structurale, gémorphologique du domaine continental et des bassins offshore.
Dans ce travail nous voulons étudier la formation et l’évolution structurale ainsi que sé-
dimentaire des bassins de la marge passive du Craton Guyanais, étant le terme ultime de
son système de routage sédimentaire. Le but est donc de quantifier le budget terrigène
accumulé dans cette marge par intervalle de temps depuis son initiation, afin de révéler des
événements affectant le craton au cours du temps, tels que les changements climatiques
et tectoniques et ainsi comprendre l’évolution de la dynamique d’érosion de ce craton. En
dépit de nombreuses études effectuées séparément dans des zones "source" et "sink", le lien
entre terre et mer, ainsi que l’histoire d’érosion et d’accumulation dans la marge n’ont ja-
mais été faits à l’échelle du temps méso-cénozoïque en considérant l’ensemble de la marge
passive du Craton Guyanais (Fig. 1.1).
Ci-dessous nous présentons un rapide aperçu des évènements ayant potentiellement
affecté l’évolution du relief du Craton Guyanais au cours du temps et ainsi, la partie
"source" du système de routage sédimentaire du craton.
1.1.1 Synthèse régionale des événements affectant potentielle-
ment le système de routage sédimentaire du Craton Guya-
nais
Le Craton Guyanais est un domaine s’étendant sur une surface de ∼ 1 200 000 km2,
dont le relief est dominé par des surfaces d’aplanissement portant des régolithes, n’excé-
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Figure 1.1 – Carte géologique simplifiée du Cratons Guyanais et des bassins qui l’entourent (modifiée
d’après CGMW 2001 et 2016 ; Mosmann et al. 1986; Tassinari and Macambira 1999; Santos et al. 2000;
Delor 2003).
dant pas 1000 mètres, formées par l’altération lors d’un climat chaud et humide (Figs.
1.1 ; 1.2 et 1.3 ; McConnell 1968, 1980; Monsels 2016). Elles sont de plusieurs générations,
dont les plus anciennes datées (par paléo-magnétisme ; Théveniaut and Freyssinet 1999,
2002) sont paléocènes. Plus à l’intérieur des terres se trouvent des surfaces plus anciennes
supposées crétacées supérieur (∼ 71 Ma ; van der Hammen and Wijmstra 1964; McConnell
1968; Bardossy and Aleva 1990 ; Fig. 1.2). Ce domaine s’érode lentement avec des taux
d’érosions moyens de ∼ 10 m/Ma (Edmond et al., 1995), ce qui est typique des domaines
cratoniques (Beauvais and Chardon, 2013). Cette tendance est en revanche non-homogène,
car des périodes de réorganisation fluviatiles et/ou rajeunissement de relief sont documen-
tées, affectant notamment les parties Nord et Est du continent sud américain (le Craton
Guyanais, Nord et Est du Brésil ; Fig. 1.3). Elles ont été détectées par des études de : (i)
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thermochronologie basse température ; (ii) réactivation tectonique ; (iii) âges d’abandon
des surfaces altérées et (iv) vitesses d’accumulation dans les bassins de la marge passive
du Craton Guyanais (Fig. 1.4).
Figure 1.2 – Cartes de répartition des surfaces altérées sur le Craton Guyanais Sapin et al. 2016).
Thermochronologie. Des données de thermochronologie basse température révèlent
deux périodes d’exhumation de roches au Crétacé, autour de 130 Ma et entre 80 et 60
Ma, sur le Craton Guyanais, au Nord et à l’Est du Brésil. La première période d’exhu-
mation est contemporaine des périodes de rifting de l’Atlantique Sud et Équatorial. Ces
exhumations s’expriment donc sur les marges NE (autour de 130 Ma ; Harman et al. 1998)
et Nord du continent Sud américain (autour de 124 - 120 Ma ; CONAM, 2002 dans Sapin
et al. 2016) et seraient liées aux soulèvements et érosions des épaulements de rifts de ces
deux marges (Harman et al., 1998; Sapin et al., 2016), qui est un phénomène systématique
se produisant sur les marges lors des rifting (Braun and Beaumont, 1989; Braun, 2018).
Harman et al. (1998) enregistrent la deuxième période d’exhumation (entre 80 et 60 Ma)
plus à l’intérieur des terres, notamment à l’Est du Craton Brésilien et proposent une dé-
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formation à grande échelle en lien avec la réorganisation cinématique globale "santonienne"
(Fig. 1.1 ; Benkhelil 1989; Guiraud 1993; Jolivet et al. 2016; Ye et al. 2017). Des exhuma-
tions se produisent en effet sur la partie Nord et NE du continent américain, notamment
au SE du Brésil (Japsen et al., 2012; Cogné et al., 2012) et sur le Craton Guyanais (Sapin
et al., 2016). Une accélération de le dénudation est également constatée à l’Est de l’Amé-
rique du Nord, contemporaine d’une inversion tectonique de cette marge (Amidon et al.,
2016) témoignant ainsi un phénomène de déformation potentiellement exprimé sur l’échelle
de l’Atlantique.
Réactivation tectonique. Durant le Mésozoïque le continent Sud américain a connu
trois périodes majeures d’inversions structurales et de réactivations tectoniques susceptibles
de rajeunir le relief : (i) au Jurassique, (ii) au Crétacé inférieur et (iii) au Crétacé supérieur.
Les deux premières périodes sont contemporaines des rifting respectifs de l’Atlantique
Central (∼ 200 - 165 Ma) et Équatorial (∼ 130 - 103 Ma). Cette cinématique extensive sur
la marge aurait provoqué des inversions des structures pré-existantes et cisaillement sur
le continent se propageant sur l’héritage structural précambrien et paléozoïque (Szatmari,
1983; Mosmann et al., 1986; Costa et al., 2002; Caputo, 2014). (i) Ainsi, au Jurassique un
système cinématiquement lié au rifting centre atlantique, s’est exprimé sur une ancienne
zone de cisaillement précambrien par des mouvements décrochants NE, coupant le Craton
Guyanais en deux (Szatmari, 1983). Au Jurassique supérieur les bassins au Sud du Craton
Guyanais (Solimoes et Accre) ont connu des soulèvements régionaux et inversions suite à
une tectonique transpressives (Caputo, 2014).
(ii) Au Crétacé inférieur des failles NE se sont propagé sur l’intégralité du bassin ama-
zonien, exprimées par une tectonique compressive et transpressive au centre et au Sud du
bassin et par une tectonique extensives au Nord (Szatmari, 1983; Mosmann et al., 1986).
Durant cette même phase le graben de Marajo était soumis à de l’extension, une structure
extensive néoprotérozoïque a été inversée, formant l’arche de Gurupa, qui sépare le graben
du bassin amazonien (Figs. 1.1 et 1.3 ; Costa et al. 2002).
(iii) D’après des études de terrain au NE du bassin de Parnaiba (Fig. 1.1), Destro et al.
(1994) ont montré une réactivation au Crétacé supérieur (dépôts décalés) des linéaments
ENE néoprotérozoïques, issus de l’orogène Transbrésilien - Panafricain, par des mouve-
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ments transpressifs dextres de même direction. L’orientation des contraintes principales
compressives lors de cette réactivation était ONO - ESE, possiblement liées avec le chan-
gement de direction d’extension de Gondwana Occidental (lors du drift de l’Atlantique
Équatorial) passant de ENE à NE, générant des transpressions sur les marges atlantiques
équatoriales (Destro et al., 1994). Une tectonique compressive au Crétacé supérieur, expri-
mée par des structures en fleur positives, des failles syn-rift du Crétacé inférieur réactivées
en inverses et décrochantes, est en effet constatée (après une analyse sismique) sur la marge
au Nord du bassin de Parnaiba, à l’extrémité de la faille transformante de Romanche (Fig.
1.1 ; Zalan et al. 1985). Cette tectonique transpressive a engendré un soulèvement de la
marge, mettant une partie en émersion jusqu’à l’Éocène. Des inversions, d’âge santonien,
sont également observées sur l’extrémité de la faille transformante Saint-Paul, côté africain
(Antobreh et al., 2009; Ye, 2018). Sur le continent africain le rift de la Bénoué initié lors
de l’ouverture atlantique au Crétacé inférieur, était sujet à l’inversion par une tectonique
transpressive entre le Santonien et le Crétacé terminal (Benkhelil, 1989; Guiraud, 1993;
Guiraud and Bosworth, 1997). La déformation a débuté au Sud, au Santonien et s’est
ensuite propagé au Nord de la Bénoué (Benkhelil, 1989), indiquant ainsi une initiation
venant de la marge et potentiellement liée aux transpressions sur les zone de fractures. Sur
le continent Sud américain l’épaississement crustal des Andes ne débute qu’au Santonien,
alors que la subduction existe depuis le Jurassique inférieur au moins, coïncidant avec la
période d’augmentation des taux de convergence (Jaillard and Soler, 1996; Martinod et al.,
2010). Toutes les informations citées plus hauts indiquent que la période du Santonien
semble propice à un rajeunissement du relief sur le continent Sud américain, mais que la

































































































Ages d’abandon des surfaces altérées. Les surfaces altérées de pénéplanation oc-
cupant le domaine cratonique sont étagées. L’âge attribué à une génération de surface
correspond à l’âge de l’abandon du profil latéritique, marquant le passage vers un climat
plus sec favorisant l’érosion (Beauvais and Chardon, 2013; Guillocheau et al., 2018; Char-
don et al., 2018). Cinq générations de surfaces altérées ont été reconnues sur le Craton
Guyanais, réparties de telle façon que les plus jeunes et les moins hautes sont plus proches
de la marge globalement (Fig. 1.2). Les lacunes d’altération entre les générations de surfaces
correspondent aux périodes érosives, dont les âges d’abandons de surfaces sont :
S0 ∼ 71 Ma ;
S1 ∼ 53 Ma ;
S2 ∼ 45 Ma ;
S3 ∼ 22 Ma ;
S4 ∼ 13 Ma ;
S5 ∼ 0.3 Ma (obtenus par datation de pollen : van der Hammen and Wijmstra 1964 ;
40Ar / 39Ar sur cryptomélane : Vasconcelos et al. 1994; Vasconcelos and Carmo 2018 et
par le paléomagnétisme : Théveniaut and Freyssinet 1999, 2002 ; Figs. 1.2 et 1.4).
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Figure 1.4 – Chartes stratigraphiques où sont représentés les âges des surfaces altérées (nommées de
S0 à S4), les périodes de refroidissement sur le continent et des discordances majeures dans les bassins
offshore du Craton Guyanais ; Sapin et al. 2016).
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Taux d’accumulation dans les bassins de la marge passive du Craton Guyanais.
La dynamique de relief d’un domaine cratonique doit se refléter directement dans la dy-
namique de remplissage sédimentaire des bassins de la marge passive le bordant. Ainsi,
trois périodes d’accélération et de décélérations des vitesses d’accumulation sédimentaire
ont été documentées dans le bassin de FOZ :
1. une augmentation de l’accumulation entre le Santonien et le Maastrichtian (>100
m/Ma ; Sapin et al. 2016) ;
2. une faible accumulation au Paléogène (< 10 m/ Ma ; Sapin et al. 2016; van Soelen
et al. 2017)
3. de forts taux à partir du Pliocène (Figueiredo et al. 2009; Watts et al. 2009; Gorini
et al. 2014; van Soelen et al. 2017 ; estimée à > 500 m/Ma ; Sapin et al. 2016).
Résumé. D’après les études citées plus haut, quatre périodes de rajeunissement de re-
lief et/ou d’augmentation potentielles des aires drainées se dégagent : lors des rifting de
l’Atlantique Central (1) et Équatorial (2) ; entre le Santonien et le Maastrichtian (3) et à
partir de la fin du Miocène (4). Les événements 1. et 2. correspondent aux soulèvements
des épaulements de rifts et à leur érosion durant le rifting. Cette dynamique est classique
sur les marges passives et se caractérise de forts apports terrigènes dans les rifts (Poag
and Sevon, 1989; Rouby et al., 2009; Guillocheau et al., 2012; Ye, 2016; Ponte, 2018). Les
soulèvements des épaules opèrent en revanche sur une bande estimée étroite (Ye, 2016).
De nombreuses structures précambriennes et/ou paléozoïques ont été réactivées durant ces
deux périodes de rifting et semblent donc liées.
3. Un événement majeur se produit au Crétacé supérieur affectant l’intégralité de l’At-
lantique, potentiellement lié à la réorganisation cinématique des plaques. Cette période est
en effet contemporaine de changements de direction d’extension du Gondwana Occidental
(Zalan et al., 1985; Destro et al., 1994; Benkhelil et al., 1995; Marinho et al., 1988), du
continent Nord américain passant de NW à EW (Klitgord, 1986; Amidon et al., 2016), d’in-
version du rift de la Bénoué marquant le début du cycle alpin (Benkhelil, 1989; Guiraud,
1993; Guiraud and Bosworth, 1997; Jolivet et al., 2016) et d’accélération de convergence
andine ainsi que du début de son épaississement crustal (Jaillard and Soler, 1996; Martinod
et al., 2010). Sur le Craton Guyanais cette période correspond à un épisode d’exhumation
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et potentiellement de soulèvement (CONAM (2002) dans Sapin et al. 2016) et à l’aban-
don surfaces altérées S0 (∼ 71 Ma ; Bardossy and Aleva 1990; Vasconcelos et al. 1994)
marquant une période érosive. Les vitesses d’accumulation sédimentaire augmentent sur la
marge entre le Santonien et le Maastrichtian. Sapin et al. (2016) propose une augmentation
de l’aire drainée alimentant le bassin de FOZ durant cette période.
4. Les forts apports sédimentaires sur la marge (Figueiredo et al., 2009; Watts et al.,
2009; Gorini et al., 2014; Sapin et al., 2016; van Soelen et al., 2017) et l’abandon de
la surface altérée S4 résulteraient du changement climatique et de la réorganisation du
drainage de l’Amazone suite à l’inversion régionale des pentes grâce au comblement des
bassins d’avant pays andin, inversant ainsi son cours d’eau en direction de l’Atlantique
(Hoorn et al., 1995, 2010, 2017; Roddaz et al., 2005). A l’actuel des taux de dénudation
enregistrés par 10Be dans les rivières andines sont au moins 18 fois supérieur que dans les
fleuves cratoniques (Wittmann et al., 2011b), constituant ainsi la source majeure d’apport
sédimentaire à la marge du Craton Guyanais.
L’essentiel des sédiments érodés depuis le Craton Guyanais est aujourd’hui stocké dans
les bassins de sa marge passive. Effectuer une étude approfondie du remplissage sédimen-
taire de cette marge, dans le but de comprendre son évolution depuis le rifting du Trias -
Jurassique, permettrait de contraindre le routage sédimentaire du Craton Guyanais. Il n’y
pas eu d’études de la dynamique d’accumulation terrigène reliée à la dynamique d’érosion
de ce craton sur l’échelle du Méso-Cénozoïque. Ce type d’étude a en revanche été mené avec
succès sur la marge conjuguée. Le Craton Ouest Africain (WAC : West Africain Craton)
et serait donc un bon cas de référence méthodologique pouvant être appliqué sur le
Craton Guyanais. De plus ils partagent des conditions climatiques similaires et favorisant


























































































1.1.2 Cas de référence méthodologique : le Craton Ouest Afri-
cain.
Le relief du Craton Ouest Africain (WAC) est aujourd’hui composé essentiellement
des reliques de surfaces altérées dont les âges seraient similaires à celles présentent sur le
Craton Guyanais (i.e. > 55 Ma ; 29 - 24 Ma ; 18 - 11 Ma ; 6 - 7 Ma et 3 Ma ; Beauvais et al.
2008; Beauvais and Chardon 2013). Les travaux de Ye (2016) et Grimaud et al. (2018)
ont montré, à travers la quantification de volumes érodés et accumulés, qu’il existe une
cohérence entre la dynamique d’érosion continentale et la dynamique de l’accumulation
terrigène dans les bassins de marge atlantique équatoriale bordant le WAC. Durant sa
thèse Ye (2016) a estimé les taux d’érosions méso-cénozoïques du WAC à partir d’une
étude de thermochronologie basse température (AFTA). Cette analyse montre de faibles
et relativement homogènes taux d’érosions (7-16 m/Ma), excepté la période syn-rift (140
- 100 Ma) où l’export accélère, mais opère en revanche le long d’une étroite bande côtière
répondant à la création du relief suite aux soulèvements des épaules de rift (Fig. 1.6).
Figure 1.6 – Histoire de l’exports sédimentaire du Craton Ouest Africain depuis 200 Ma,
a) volumes érodés, b) taux d’érosion en m3/Ma
et c) vitesses d’érosion en m/Ma (d’après Ye (2016)).
D’après la cartographie des surfaces altérées et l’évolution des drainages sur le WAC
(Beauvais and Chardon, 2013; Grimaud et al., 2015; Chardon et al., 2016), Grimaud et al.
(2018) estiment la dénudation au Cénozoïque à 7 m/Ma, mais plus fortes entre l’Oligocène
et le Miocène (Fig. 1.7). Ye (2016) (sur le Méso-Cénozoïque) et Grimaud et al. (2018)
(sur le Cénozoïque) constatent la concordance de volumes érodés et accumulés après le
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calcul de volumes terrigènes accumulés, par la méthode de l’interpolation des horizons
stratigraphiques sur l’ensemble du bassin (Guillocheau et al., 2012). Le bilan érosion -
accumulation montre en effet que les l’essentiel de matière érodée sur le WAC est accumulé
dans les bassins de la marge passive le bordant (Figs. 1.6 ; 1.7 et 1.8). Au Crétacé deux
maximas se distinguent d’après l’histoire de l’accumulation terrigène : entre 100 et 94
Ma et entre 72 et 66 Ma (Fig. 1.8). Le premier est potentiellement relié à l’érosion des
épaulements de rifts (Ye, 2016) et le second à une augmentation post-rift des drainages
alimentant les bassins de la marge atlantique équatorial (Ye, 2018). Une augmentation
d’export est constatée à l’Oligocène (Figs. 1.7 d et 1.8d) correspondant aux réorganisations
des drainages Volta et Niger, engendrée par l’inversion des pentes suite à la croissance de
Hoggar, amplifiée par le changement climatique et le retrait de la paléo-Thétys vers le Nord
(Chardon et al., 2016; Grimaud et al., 2018).
Figure 1.7 – Carte illustrant la dénudation, l’export et l’accumulation du Craton Ouest Africain. a)
Carte de dénudation totale à l’échelle de l’Afrique et l’Ouest Sub-Saharien depuis l’Éocène moyen. Les taux
d’export de matériel clastique (en 103 km3/Ma) dans b) Sénégambia, c) Guinée/Sierra-Leone/Libéria, d)
Côte d’Ivoire et e) Nigeria ; Les taux d’accumulation de matériel clastique (en 103 km3/Ma) dans f) Côte
d’Ivoire et g) le delta de Niger (Grimaud et al., 2018).
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Figure 1.8 – Les volumes terrigènes accumulés a) dans les bassins de Sierra-Leone/Liberia (SL/LIB)
et b) Côte d’Ivoire (CIV) ; les taux terrigènes accumulés c) dans les bassins de SL/LIB et d) CIV (d’après
Ye (2016))
.
Résumé. Au premier ordre, le domaine de WAC dans son ensemble est soumis à une éro-
sion lente et homogène de l’ordre de ∼ 7 m/Ma (Figs. 1.6 ; 1.7 et 1.8 Beauvais and Chardon
2013; Grimaud et al. 2015; Ye 2016; Grimaud et al. 2018). Cependant les périodes de faibles
taux d’érosions alternent avec des périodes de plus forts taux. Ces derniers sont engendrées
par de complexes interactions, entre les soulèvements, variations climatiques, rajeunisse-
ments du relief et réorganisations des aires drainées. L’histoire de l’accumulation terrigène
des bassins de la marge atlantique équatoriale bordant le WAC, montre des accélérations
d’apports terrigènes correspondant aux périodes du rifting (entre 140 et 100 Ma ; Fig. 1.7 ;
Ye 2016). Une augmentation d’apport terrigène est également constatée à l’Oligocène po-
tentiellement reliée à la réorganisation des drainages Volta et Niger, due à la croissance du
Hoggar (Figs. 1.7 et 1.8 ; Chardon et al. 2016; Ye 2016; Grimaud et al. 2018).
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Ye (2016) et Grimaud et al. (2018) démontrent que l’accumulation terrigène dans les
bassins de marge passive et la dynamique de l’érosion du WAC sont compatibles. Il est
donc possible d’utiliser les bassins de marge passive pour estimer l’évolution du routage
sédimentaire sur le continent.
Dans ce travail, nous voulons effectuer une analyse approfondie de la dynamique du
remplissage terrigène de la marge du Craton Guyanais. Le but est non seulement de quan-
tifier son histoire de l’accumulation terrigène mais aussi d’étudier la répartition des faciès
et des dépocentres au cours de l’évolution de la marge et de déterminer les points d’entrée
des apports sédimentaire depuis le continent. Ceci nous permettrait de contraindre la dy-
namique d’érosion du Craton Guyanais et de pouvoir la relier aux éventuelles évolutions
de drainages.
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1.2 Rifting : du rift continental à la marge passive.
Impact sur l’architecture stratigraphique
Le Craton Guyanais est bordé au Nord par les bassins de GS et FOZ, qui constituent
sa marge passive et la zone "sink" de son système de routage sédimentaire. Ces bassins ré-
sultent d’extensions lithosphériques produites par les rifting successifs dus aux ouvertures
des océans de l’Atlantique Central et Équatorial, au Trias - Jurassique et Crétacé infé-
rieur respectivement. Les segments de cette marge présentent une alternance de segments
divergents, obliques et transformants (Basile et al., 2005; Greenroyd et al., 2008b; Basile
et al., 2013; Mercier de Lépinay et al., 2016; Nemčok et al., 2016b), ayant ainsi des styles
d’amincissement et architectures stratigraphiques potentiellement différents.
La formation des marges passive fait l’objet de nombreuses études depuis la moitié du
siècle dernier et reste toujours d’actualité. Avec l’amélioration des outils géophysiques des
nouvelles questions apparaissent, de thématiques larges, traitant notamment de formations
et propagations d’un rift, mais aussi d’échelles inférieures, s’intéressant aux mécanismes
de déformations, amincissements et étirements du manteau supérieur et de la croûte conti-
nentale. Pourquoi certaines marges sont plus étroites que d’autres et comment y répond le
système de distribution sédimentaire, la position et migration de la plus forte subsidence
sont des questions que nous voudrions aborder en analysant les géométries, structures
crustales et architectures sédimentaires des deux bassins de la marge passive du Craton
Guyanais.
Les marges passives constituent une transition entre le continent et l’océan. Elles
se forment suite au rifting, menant à la déchirure continentale et lithosphérique sous
contraintes extensives. L’océanisation est précédée par de l’étirement et l’amincissement
lithosphérique, dont le fonctionnement et les géométries finales sont dépendants des vi-
tesses d’extension et de l’état rhéologique, thermique et structural de la lithosphère avant
le rifting (Dunbar and Sawyer, 1989; Ziegler and Cloetingh, 2004; Manatschal et al., 2015;
Jeanniot and Buiter, 2018).
Deux types de rifts ont été définis par la communauté scientifique : passif (1) et actif
(2), dont les modes d’initiation du rifting sont différents (Sengör and Burke, 1978).
1. Dans le premier cas le rifting est entamé sous la gouvernance de contraintes exten-
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sives, situées généralement aux limites des plaques et accommodées par des failles normales
syn-rift. Dans les premières phases du rifting les failles sont généralement dispersées et non-
connectées entre-elles, rendant ainsi l’extension généralement lente (Leeder and Jackson,
1993; Gawthorpe and Leeder, 2000; Costa de Melo et al., 2016). Il existe une interaction
entre le déplacement vertical d’une faille normale, sa longueur et l’épaisseur crustale sis-
mogénique, le jeu sera plus important et la faille plus longue pour une croûte plus épaisse
(Jackson, 1994; Gawthorpe and Leeder, 2000). La topogrophie sera donc aussi plus élevée
sous une croûte plus épaisse et les failles plus rapprochées. Les vitesses d’extensions aug-
mentent lorsque les failles principales se connectent (∼ 5 Ma après le début du rifting) et
les secondaires s’inactivent, localisant ainsi les forces de traction (Cowie and Shipton, 1998;
Gawthorpe and Leeder, 2000). La croûte continentale et le manteau lithosphérique s’amin-
cissent suite à l’extension. L’asthénosphère remonte passivement par réponse isostatique au
déficit de masse. Une importante dépression syn-rift sera créée au centre du rift. Les limites
spatiales de la zone riftée sont potentiellement contrôlées par des structures pré-existantes.
Une marge du type non-volcanique (ou pauvre i.e. faible abondance de magma lors du
rifting), résulte souvent de ce type de rift, dont les structures, géométries et architectures
stratigraphiques vont différer des marges volcaniques.
2. Dans le deuxième cas, l’extension est gouvernée par la dynamique de l’asthénosphère,
suite à l’apparition d’une anomalie thermique (telle qu’un point chaud par exemple), in-
duisant un étalement thermique. La lithosphère est amincie par l’action de la convection
mantellique, provoquant une remontée de l’asthénosphère et un bombement régional au
centre du rift. Une discordance séparant les dépôts pré et syn-rift peut exister suite au
soulèvement par l’effet thermique de la marge (Franke, 2013). Une marge du type volca-
nique (ou riche i.e. abondance de magma lors du rifting), résulte potentiellement de ce
type de rift. Les rifts volcaniques peuvent former des zones de rifting larges soutenues par
la répartition du magma sur une large province. Dans les marges volcaniques, les pulses
d’épisodes tectoniques peuvent succéder aux pulses d’épisodes magmatiques (Stab et al.,
2016). Les croûtes océaniques sont généralement plus épaisses que sur les marges pauvres,
nourries par d’importants apports magmatiques (Franke, 2013; Reuber et al., 2016).
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1.2.1 Marges divergentes
Il est actuellement commun, depuis la découverte de failles transformantes comme un
nouveau type de faille (Wilson, 1965), de classer les marges en divergentes et transfor-
mantes, selon leur direction d’ouverture par rapport à la marge : perpendiculaire et oblique
ou parallèle respectivement (e.g. Mascle 1976; Mascle and Blarez 1987; Basile and Allemand
2002; Basile 2015; Basile and Braun 2016).
Marges divergentes non-volcaniques. La vision de formation des marges divergentes
a évolué d’une extension uniforme de la croûte et du manteau supérieur (Mckenzie, 1978)
à une extension découplée rendant les marges conjuguées asymétriques (Fig. 1.9 ; Lavier
and Manatschal 2006; Huismans and Beaumont 2011, 2014; Brune et al. 2014). Les pre-
miers concepts de formation de marge divergente proposaient une extension uniforme lors
d’un cisaillement pur (Mckenzie, 1978). Selon ce type d’étirement la croûte et le manteau
s’amincissent de façon homogène par l’accommodation de failles normales et blocs basculés,
sous un comportement cassant de la croûte continentale. Une remontée de l’asthénosphère
est engendrée passivement, les ruptures lithosphériques et crustales sont contemporaines et
les marges formées par ce régime sont symétriques. En dépit de son important apport pour
la compréhension de l’étirement lithosphérique, ce mode d’extension ne répond plus aux
observations nouvelles. L’extension uniforme est en effet incompatible avec la formation des
marges asymétriques, ni des marges plus étirées que d’autres, permettant notamment une
remontée du manteau avant l’océanisation. Après les études des Metamorphic Core Com-
plexes dans Basin and Range (croûte inférieur ductile exhumée) des modes d’étirements
par cisaillement simple accommodé par des failles de détachements à l’échelle lithosphé-
rique ont été proposés (Wernicke, 1985; Lister and Davis, 1989). Les failles sont de faibles
pendages et d’importants rejets horizontaux, permettant l’exhumation du matériel profond
dans les stades avancées du rifting et la formation de marges asymétriques. Découvertes
du manteau exhumé dans des zones entre les croûte continentale et océanique, en Ibérie
notamment suite aux campagnes de dragages et des études sismiques (Boillot et al., 1980;
Boillot and Froitzheim, 2001; Manatschal, 2004), dans le domaine thétysien (Manatschal,
2004) et plus tard au large de Côte d’Ivoire (Gillard et al., 2017) obligent à évoquer de
l’hyper-amincissement des parties distales de la marge et inclure les contraintes rhéolo-
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gique de la lithosphère. Les connaissances actuelles proposent une déformation polyphasée
des marges, avec son progressif déplacement vers le distal en distinguant quatre domaines
précédents la croûte océanique (Fig. 1.9) :
(i) proximal (très faiblement déformé et aminci, le jeu des failles n’est pas important),
(ii) domaine d’étranglement ou de necking (amincissement drastique de la croûte conti-
nentale, passant de ∼ 25 km à ∼ 10 km, accommodé par un jeu important de faille, remontée
du MOHO),
(iii) domaine hyper-étendue (croûte continentale très amincie < 10 km, décalage du
MOHO par failles syn-rift, localisation de la déformation)
(iv) zone de transition entre le continent et l’océan (très forte réflectance en sismique,
possibles intrusions mantelliques, possible exhumation du manteau ; Manatschal 2004; La-
vier and Manatschal 2006; Peron-Pinvidic et al. 2013; Ye et al. 2019). Dans de telles confi-
gurations, les dépocentres syn-rift majeurs seront localisés dans les domaines de necking et
distale où la subsidence tectonique sera plus importante.
La géométrie des marges et la distribution sédimentaire, surtout syn-rift et post-rift
précoce, seront différentes selon la nature de la croûte et ainsi du mode d’étirement li-
thosphérique : (i) étirement indépendant de la profondeur (la croûte continentale et le
manteau supérieur sont couplés et se déforment de façon fragile ; Fig. 1.10a) et (ii) étire-
ment dépendant de la profondeur (déformation découplée entre la croûte et le manteau,
séparés par une croûte inférieur ductile ; Fig. 1.10b et 1.10c).
(i) La lithosphère s’étire et s’amincie sous un comportement fragile de la croûte et du
manteau supérieur, accommodé par les failles à forts pendage qui s’expriment sur l’échèle
crustale, s’enracinent dans le manteau supérieur et présentent un décalage important.
L’amincissement crustale est rapide et la rupture continentale précède la lithosphérique.
Les marges issues de ce type d’étirement seront étroites, les dépôts syn-rift très peu épais
dans le domaine proximal et l’essentiel des dépocentres concentré dans les domaines de
necking (Figs. 1.9 et 1.10b).
(ii) La croûte continentale divisée en 2 couches selon leur nature : croûte supérieur
fragile et croûte inférieur ductile, mais un corps sous-plaqué mafique se comportant de
manière fragile peut se coller à la base de la croûte lors de l’étirement. Le manteau su-
périeur se déforme de manière fragile (Fig. 1.10c ; Lavier and Manatschal 2006; Huismans
24
Figure 1.9 – Schéma conceptuel résumant les modes et les stades de déformation traversés par une
marge (marge norvégienne) lors du rifting a) étirement, localisé aujourd’hui dans le domaine proximal ;
b) amincissement, localisé aujourd’hui dans le domaine de necking ; c) exhumation mantellique / hyper-
amincissement, localisé aujourd’hui dans le domaine distal ; d) océnisation ; e) géométries finales et positions
des domaines génétiques sur une marge (angolaise ; d’après Peron-Pinvidic et al. 2013; Unternehr et al.
2010).
and Beaumont 2011, 2014). L’état thermique de la lithosphère de ce type de marge est
en générale plus élevée que dans l’exemple précédent. Le rifting peut durer plus de temps
sous une déformation ductile de la croûte inférieur et le sous-placage compensant l’amin-
cissement. Le manteau supérieur se déformant de façon fragile rompt plus tôt que la croûte
continentale. A l’inverse de l’étirement couplé ce mode de déformation forme des marges
très larges, faiblement pentées où les dépôts syn-rift sont étalés (Huismans and Beaumont,
2011, 2014). Les failles syn-rift s’enracinent dans la croûte au niveau des parties ductiles.
Le couplage peut intervenir dans les parties distales où les failles peuvent décaler le MOHO
(Sutra and Manatschal, 2012).
Clerc et al. (2018) ont fait une synthèse des géométries des marges passives en s’inté-
ressant aux segments au large d’Uruguay, Gabon, Angola, Chine du Sud et Norvège du
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Figure 1.10 – Schémas d’amincissement de marge selon a) deux profils rhéologiques différents a) Type
I étirement couplé avec la croûte continentale et le manteau supérieur se déformant de façon fragile ; b)
Type II étirement découplé, avec une croûte inférieur ductile ; FP : fragile ; V : visqueux ; d’après Huismans
and Beaumont (2011).
Nord. Ils constatent de nombreuses variations des types de marges, différents par leurs
longueurs, structures crustales, pendages de failles syn-rift et épaisseurs sédimentaires. Ils
relèvent en revanche la présence systématique d’une croûte ductile, (moyenne ou inférieur)
liée certainement à un gradient thermique élevé et se déformant par cisaillement ductile,
dont le toit de la couche flue vers le domaine proximal (Fig. 1.11). La présence de cette
croûte ductile semble exercer un rôle crucial dans les modes d’étirement et les géométries
finales résultantes de ces marges. Cette hétérogénéité rhéologique crustale favorise en effet
la génération de boudins dans la croûte supérieur (fragile) lors de l’amincissement (Fig.
1.11b). Des forts amincissements où la croûte inférieur ou le manteau peut être exhumée,
sous le contrôle de failles sub-horizontales antithétiques, séparent les blocs de boudins entre
eux. L’essentiel des dépôts syn-rift se localisent entre les boudins. La présence de failles
antithétiques sur les marges riftées n’est d’ailleurs pas une exception et n’est pas réservée
uniquement aux marges volcaniques. Sur les marges non-volcaniques elles peuvent résulter
suite à une réactivation de failles inverses en normales (lors du rifting sur un héritage oro-
génique) ou suite au fluage du toit de la croûte ductile vers le continent (Clerc et al., 2018).
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L’épaisseur syn-rift semble plus importante dans les grabens des marges dont l’étirement
est accommodée par des failles antithétiques, ayant la même direction entre le basculement
des blocs et la subsidence lors du rifting (Clerc et al., 2018).
Figure 1.11 – Coupes schématiques montrant une marge passive a) volcanique (dite riche) et b) non -
volcanique (dite pauvre) présentant un gradient thermique élevé à gauche et faible à droite ; d’après Clerc
et al. (2018).
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Marges divergentes volcaniques. La marge passive du Craton Guyanais est composée
de deux bassins, Guiana/Suriname (GS) et Foz d’Amazonas (FOZ). La nature du bassin de
GS est sujet de nombreux débats proposant sa nature volcanique du fait des géométries de
l’ensemble syn-rift semblable aux SDR (Seaward Dipping Reflectors ; Nemčok et al. 2016b;
Reuber et al. 2016). Dans ce travail de thèse nous ne déterminerons pas si l’ensemble syn-
rift du bassin de GS est composé de SDR, classant ainsi cette marge en tant que volcanique.
Il est cependant nécessaire de mentionner les caractéristiques de ce type de marge, car elle
diffèrent des marges non-volcaniques (Figs. 1.11 et 1.12).
Sur les marges volcaniques le rifting dure plus de temps, dû à l’état thermique élevé de
la lithosphère, favorable à l’étirée d’avantage (Fig. 1.12 ; Huismans and Beaumont 2011,
2014), ainsi qu’à l’apport de magma et au sous-placage du corps mafique compensant
l’amincissement crustal (Stica et al., 2014; Stab et al., 2016). La localisation de corps sous-
plaqués est contrôlée par l’amincissement crustale. Il sera en effet plus épais où les failles
s’enracinent profondément et ont un jeu le plus important (Stab et al., 2016; Paton et al.,
2017). Les marges volcaniques ne peuvent pas avoir de domaines hyper-étendus, ni de zones
d’exhumation mantellique, la croûte continentale est progressivement remplacée par l’océa-
nique. Lors du rifting, la croûte inférieur ductile est déformée par cisaillement et amincie à
0 km dans le domaine distale. A ce niveau, la croûte supérieur fragile est progressivement
remplacée par une croûte inférieur gabbroïque néoformée, constituant la COT (Continen-
tal Ocean Transition ; Stab et al. 2016). Les dépôts syn-rift des marges volcaniques sont
constitués de SDR, qui sont des dépôts à dominante volcanique, alimentés par des dykes
intrusifs. Ces ensembles sont généralement très épais, présentant une importante accrétion
latérale, une géométrie en éventail vertical avec une divergence vers l’océan (Figs. 1.11 et
1.12a Mutter et al. 1982; Franke 2013; Stica et al. 2014; Becker et al. 2016; Stab et al.
2016; Paton et al. 2017). Ces unités se mettent en place horizontalement dans un milieu
sub-aérien, subissant ensuite une progressive rotation vers le centre du rift sous le contrôle
de la subsidence gravitaire et accommodée par des failles normales antithétiques (Jackson
et al., 2000; Becker et al., 2016; Paton et al., 2017). Ce type de marge restent haute après
l’océanisation, soutenues par l’effet thermique (Antobreh et al., 2009; Rüpke et al., 2010),
sont potentiellement plus larges que les non-volcaniques, avec une croûte océanique et les
dépôts syn-rift plus épais (Figs. 1.11 et 1.12).
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Figure 1.12 – Comparaison de marges volcanique et non-volcanique. La coupe sismique du haut re-
présente une marge non-volcanique. Elles plus étroites, présence du domaine hyper-aminci (HED) et du
manteau exhumé. La coupes sismique du bas représente une marge volcanique. Elles est plus large, les
failles sont antithétiques, absence du HED et croûte océanique plus épaisse ; d’après Clerc et al. (2015,
2018).
1.2.2 Marges transformantes
Les marges transformantes sont un autre type de marge, dont la formation est associée
aux failles transformantes, où la direction d’extension est parallèle ou oblique à la côte
continentale (Mascle, 1976; Mascle and Blarez, 1987; Basile and Allemand, 2002; Turner
et al., 2003; Antobreh et al., 2009). L’extension est gouvernée par des failles transformantes,
dont les mouvements sont sub-horizontaux, transtenssifs/transpressifs, entre les deux litho-
sphères coulissantes (Turner et al., 2003). Ce type de faille s’initie dans un premier temps
pendant le rifting continental en tant que des failles décrochantes et se connectent aux
failles normales par l’intermédiaire des failles normales de relais (Costa de Melo et al.,
2016; Nemčok et al., 2016b; Sapin et al., 2016). Ces failles décrochantes deviennent trans-
formantes lorsqu’elles mettent en contact une lithosphère continentale et océanique (Basile,
2015).
Évolution cinématique d’une marge transformante. La cinématique des marges
transformantes, où la faille transformante connecte deux zone de rifts a été documentée
par Basile (2015). Ce type d’ouverture génère à chaque extrémité de la faille transformante
un "coin interne" (se déformant en transtension et présentant des géométries en éventail de
queue de cheval) et un "coin externe" (encaissant la transpression, pouvant potentiellement
être soulevé ; Basile 2015). Le développement cinématique d’une marge transformante peut
être résumé en 3 étapes (Fig. 1.13 ; Mascle and Blarez 1987; Basile 2015; Mercier de Lépinay
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et al. 2016) :
1. faille transformante intercontinentale, durant laquelle le glissement s’effectue entre
deux lithosphères continentales. La marge subit un étirement lithosphérique, basculement
des blocs, formation de demi-grabens et une subsidence tectonique (Figs. 1.13a et 1.13b) ;
2. la marge transformante active intervient après l’océanisation sur le segment divergent
et sur la partie interne du segment transformant. Durant cette étape la faille transformante
met en contact une lithosphère continentale et océanique. La partie interne du segment
transformant de la marge subside, alors que la partie au contact avec la dorsale se soulève
potentiellement sous l’effet thermique (Figs. 1.13b et 1.13c) ;
3. la marge transformante devient passive lorsque l’océanisation se produit sur l’inté-
gralité du segment transformant, permettant ainsi un glissement entre deux lithosphères
océaniques (Fig. 1.13d). A partir de ce stade les failles transformantes n’exercent plus
d’activité tectonique majeure et n’influencent plus la distribution sédimentaire dans les
bassins.
L’océanisation et ainsi le stade de marge passive interviennent chronologiquement plus
tard sur les segments transformants que sur les divergents.
Figure 1.13 – Schéma de l’évolution cinématique d’une marge transformante, d’après Mascle and Blarez
(1987); Basile (2015); Mercier de Lépinay et al. (2016).
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Caractéristiques d’une marge transformante. La cinématique des failles transfor-
mantes étant coulissante, met en contact brusquement une croûte continentale et une
croûte océanique plus dense, forme des segments de marges étroits, fortement pentés avec
un amincissement limité (Fig. 1.14 ; Mascle 1976; Basile and Allemand 2002; Antobreh
et al. 2009; Guiraud et al. 2010; Basile 2015; Mercier de Lépinay et al. 2016; Ye et al.
2019). Les mouvements verticaux entre les marges divergentes et transformantes sont diffé-
rents, étant de faible longueur d’onde mais de forte amplitude sur les segments divergents.
L’accommodation est très faible dans le domaine proximal mais plus forte dans le domaine
de necking, où se concentre l’essentiel de la subsidence syn-rift des marges transformantes
(Ye et al., 2019). Les dépôts post-rift précoces sont peu ou non préservés dans le domaine
proximal (Fig. 1.14). Le soulèvement flexural affecte d’avantage les marges transformantes
et dure plus de temps, témoignés par le by-pass ou l’érosion des dépôts post-rift précoces
du domaine proximal sur le segment transformant de la Côte d’Ivoire (Ye et al., 2019). Les
dépôts tardi-post-rift sont plus étalés et occupent progressivement tous les domaines d’un
segments transformant. En revanche du fait de leur morphologie, les segments transfor-
mants sont souvent sujets de basculements de pentes et de génération facile de glissements
gravitaires de types MTD (Ye, 2018; Huyghe, 2016).
Marges obliques. Les marges passives atlantiques présentent souvent une configuration
segmentées de marges (Turner et al., 2003), qui est plus particulière dans l’Atlantique
Équatorial. L’ouverture de cette marge s’est en effet fait par une propagation de rifts en
échelon sous le développement de failles transformantes par accommodation à une exten-
sion oblique du rift (Turner et al., 2003; Basile, 2015; Basile and Braun, 2016). La plupart
des systèmes de rifts dans le monde, depuis l’expansion de la Pangée, sont d’ailleurs des
rifts obliques (∼ 70 % Brune et al. 2018). Ce type d’ouverture nécessite des contraintes
extensives plus fables et reproduit mieux la dynamique mantellique toroïdale, qui favorise
les déformation décrochantes, mal reproduite sous les mouvements poloïdaux lors des rifts
orthogonaux (Brune et al., 2018). Trois types de segments de marges résultent d’une ou-
verture oblique selon le degré d’obliquité de la direction de leurs extensions par rapport à
la COT (Ye et al., 2019) :
(i) transformant, de faible obliquité (entre 0° et 15°) ;
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(ii) oblique, d’obliquité intermédiaire (entre 15° et 75°) ;
(iii) divergent, de forte obliquité (entre 75° et 90°).
En comparant les structures crustales et les architectures stratigraphiques de ces trois
types de segments Ye et al. (2019) ont déduit que le degré de l’obliquité de l’extension
syn-rift est un paramètre déterminant le style d’amincissement, les structures crustales et
la distribution sédimentaire d’une marge. En effet, une extension très oblique (divergente)
formera des segments très larges, alors que les marges très étroites seront formées sous une
extension d’obliquité faible (transformante). La subsidence différentielle et les soulèvements
fléxuraux affecteront ainsi d’avantage les segments obliques et transformants, exprimés par
la faible épaisseur ou l’absence de dépôts post-rift précoces dans les domaines proximaux
(Fig. 1.14 ; Ye et al. 2019).
Figure 1.14 – Comparaison des coupes sismiques des segments a) transformant et b) divergent ; c)
profils localisés en rouge sur la marge équatoriale du Craton Ouest Africain, d’après Ye et al. (2019).
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1.2.3 Résumé
L’initiation d’un rift et sa propagation restent toujours les questions d’actualité, malgré
des avancées conséquentes. Il est proposé que la façon la plus simple pour initier un rifting et
de se propager est d’utiliser les zones d’hétérogénéités lithosphériques où la lithosphère est
amincie et fragilisée (Dunbar and Sawyer, 1989; Ziegler and Cloetingh, 2004; Manatschal
et al., 2015; Jeanniot and Buiter, 2018; Will and Frimmel, 2018). Cependant, ce n’est
pas systématique (Lundin and Doré, 2011; Chenin et al., 2015). La présence de magma
peut faciliter l’initiation (Stab et al., 2016; Will and Frimmel, 2018). L’héritage structural
peut impacter la localisation des contraintes sur une région de faible échelle, durant les
phases précoces du rifting. L’état thermique de la lithosphère et présence ou non de la
partie ductile dans la croûte impact le style de necking et les géométries du bassin (Ziegler
and Cloetingh, 2004; Huismans and Beaumont, 2011, 2014; Manatschal et al., 2015; Clerc
et al., 2018; Jeanniot and Buiter, 2018; Will and Frimmel, 2018). Dans les marge non-
volcaniques, les failles normales syn-rift s’expriment dans des localités dispersées. Les failles
principales se connectent ∼ 5 Ma après le début du rifting, augmentant les taux d’extension
et localisant la subsidence (Leeder and Jackson, 1993; Cowie and Shipton, 1998; Gawthorpe
and Leeder, 2000). Au début dur rifting les failles décrochantes intercontinentales, servant
de relais et de transferts entre les failles normales évoluent ne devenant transformantes
qu’après l’océanisation (Mascle and Blarez, 1987; Basile, 2015; Costa de Melo et al., 2016;
Mercier de Lépinay et al., 2016). Les rifts obliques semblent être une généralité, nécessitant
des contraintes plus faibles pour initier une extension (Heine and Brune, 2014; Brune et al.,
2018). Trois types de segments de marges résultent d’une ouverture oblique selon le degré
d’obliquité de la direction de leurs extensions par rapport à la COT (Ye et al., 2019). Le
degré de l’obliquité d’une extension semble être le paramètre de premier ordre contrôlant
les modes d’amincissement, les structures crustales et la distribution des sédiments d’une
marge passive (Ye et al., 2019).
En étudiant la marge passive du Craton Guyanais, où un des deux bassins présentent
une ouverture plus oblique que l’autre, nous voulons déterminer son impact sur les struc-
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2.1 Contexte Géodynamique du Craton Guyanais et
de sa marge passive
Le continent Sud américain est bordé par une marge passive à l’Est et au Nord et par
la zone de subduction andine à l’Ouest. Notre étude porte sur la marge passive du Craton
Guyanais, situé au Nord (Fig.2.1). Cette marge comprend deux bassins : Guiana/Suriname
(GS) à l’Ouest et Foz d’Amazonas (FOZ) à l’Est. Leur formation est associée à la dislocation
du super-continent la Pangée, lors des épisodes de rifting de l’Atlantique Central (230 - 165
Ma) et Équatorial respectivement (130 - 103 Ma). L’âge de la première accrétion océanique
dans le bassin de GS est jurassique supérieur (Callovian - Oxfordian ; Nemčok et al. 2016b),
mais mal contraint. Il est albien supérieur dans FOZ, mal contraint également (Mascle and
Blarez, 1987; Mascle et al., 1988; Moulin et al., 2010; Ye et al., 2017, 2019). Aujourd’hui, le
bassin de GS est bordé au NO par le prisme d’accrétion lié à la subduction des Caraïbes,
qui migre vers l’Est depuis, au moins, le Paléogène (Pindell and Dewey, 1982; Pindell, 1985;
Pindell and Kennan, 2009; Villamil, 1999; Bajolet, 2018). Le bassin est limité au Nord par
la zone de fracture (FZ) de Sierra-Leone (Fig. 2.1). Le bassin de FOZ, en incluant la partie
Est du plateau de Demerara, est compris entre les FZ de Sierra-Leone et de Saint Paul au
Nord et au Sud respectivement. Le plateau continental de Demerara, qui sépare ces deux
bassins, est une zone qui a subi les deux rifting (Marinho et al., 1988; Mascle et al., 1988;
Benkhelil et al., 1995; Basile et al., 2005, 2013).
Figure 2.1 – Carte topographique représentant les Cratons Guyanais et Ouest Africain, ainsi que leur
marges passives, modifié de (https ://www.noaa.gov/).
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2.2 Géologie Continentale
2.2.1 Le Craton Guyanais et les chaînes bordières
Les Craton Guyanais et Brésilien forment le Craton Amazonien (Figs. 2.2 et 2.3).
L’histoire géologique du Craton Guyanais débute par une accrétion à l’Archéen, formant
des granitoïdes au NO et SE du craton (Fig. 2.2). L’essentiel du reste du craton est composé
de roches paléoprotérozoïques et mésoprotérozoïques, de plus en plus jeunes vers le Sud
(Tassinari and Macambira, 1999; Almeida et al., 2000; Santos et al., 2000; Delor et al., 2003;
Geraldes et al., 2015). Un cisaillement sénestre mésoprotérozoïque NE, sur lequel s’est formé
le futur graben jurassique de Takutu, coupe le Craton Guyanais en deux (Fig. 2.2 ; Szatmari
1983; Santos et al. 2008). Un orogène néoprotérozoïque (Panafricain/Transbrésilien ∼ 800
- 600 Ma) constitue l’extrémité Est du Craton Brésilien et le soubassement du bassin de
Parnaiba, sans affecter, à priori, le Craton Guyanais (Figs. 2.2 et 2.3 ; Ledru et al. 1994;
Klein and Moura 2008; Dias et al. 2017). Plusieurs séries de dykes, triasiques, jurassiques et
crétacés, de directions, NO, NNO et NE, sont développées dans la partie Nord du Craton
Guyanais. L’épisode magmatique le plus important, affectant cette région est associé au
développement de la CAMP (Central Atlantic Magmatic Province), datée à ∼ 200 Ma (Fig.
2.4 et 2.5 ; Marzoli 1999; Nomade et al. 2002; De Min et al. 2003; Nomade et al. 2007).
Ce volcanisme s’est exprimé sur une large surface, entre l’Afrique de l’Ouest, l’Amérique
du Sud, l’Est de l’Amérique du Nord et l’Ibérie (Figs. 2.4 et 2.5). En Amérique du Sud
la CAMP s’est exprimée par de nombreux dykes au Nord et NE du Craton Guyanais et
des épanchements volcaniques dans les bassins séparant les cratons Guyanais et Brésilien,
Solimoes et Amazonas, ainsi que dans Parnaiba et Takutu (Fig. 2.4 ; Milani and Zalan
1999; De Min et al. 2003; Caputo 2014).
Aujourd’hui, une grande partie de la surface du Craton est arasée par des surfaces
d’aplanissement, le plus souvent porteuses de latérites. Les plus anciennes de ces surfaces
se trouvent à l’intérieur des terres (∼ 150 km au Sud de la côte ; McConnell 1968) et
sont les plus hautes (> 900 mètres d’altitude, d’âge indéterminé). Les plus anciennes qui
ont pu être datées par les âges du pollen des sédiments non-consolidés (van der Hammen
and Wijmstra, 1964; Monsels, 2016) et par la méthode du paléo-magnétisme (Théveniaut
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Figure 2.2 – Carte géologique simplifiée du Cratons Guyanais et des bassins qui l’entourent (modifiée
d’après CGMW 2001 et 2016 ; Mosmann et al. 1986; Tassinari and Macambira 1999; Santos et al. 2000;
Delor 2003).
and Freyssinet, 1999, 2002) sont paléocènes au moins et se trouvent à une altitude de
∼ 600 mètres. Les plus jeunes, quaternaires, se positionnent plus au Nord (∼ 50 mètres
d’altitude). Au Nord du bouclier Brésilien et dans l’Amazone brésilienne, Vasconcelos et al.
(1994) ont daté les premières altérations du Maastrichtian - Paléocène (∼ 69 - 65 Ma) par
la méthode de 40Ar/39Ar et K-Mn.
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Figure 2.3 – Carte géologique et structurale simplifiée de la partie septentrionale de l’Amérique du
Sud, modifiée de CGMW 2001 et 2016 ; Mosmann et al. (1986); Tassinari and Macambira (1999); Santos
et al. (2000); Delor (2003).
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2.2.2 Les bassins entourant le craton
Au SE et SSE, le Craton Guyanais est bordé par des bassins intra - cratoniques (Ama-
zonas et Solimoes), orientés NE, le séparant du Craton Brésilien (Figs. 2.2 et 2.3). Les plus
anciennes séries affleurantes de ces bassins (au SE du Craton Guyanais et NO du Craton
Brésilien) sont datées de l’Ordovicien (Nunn and Aires, 1984; Mosmann et al., 1986; Milani
and Zalan, 1999). Les dépôts paléozoïques sont les plus épais (∼ 5 km). Les dépôts méso-
zoïques débutent à l’Aptien (∼ 400 mètres au maximum ; formation Alter de Chao ; Aptien
- Maastrichtian) et reposent en discordance sur des séries permiennes. Les dépôts tertiaires
sont peu épais (∼ 100 mètres ; Fig. 2.3 ; Nunn and Aires 1984; Mosmann et al. 1986; Milani
and Zalan 1999). Les dépôts méso - cénozoïques sont plus épais dans les grabens de Marajo
et Takutu (>5 et >7 km respectivement), qui ont subsidé durant le rifting crétacé de l’At-
lantique Équatorial (McConnell, 1969; Mosmann et al., 1986; Crawford et al., 1985; Costa
et al., 2002). Plusieurs failles normales orientées NE, générées et des plus anciennes (issues
des extensions précoces) réactivées par ce rift crétacé (Szatmari, 1983; Mosmann et al.,
1986; Costa et al., 2002; Caputo, 2014), sont encore actives aujourd’hui (Szatmari, 1983;
Mosmann et al., 1986). Des arches (bombements de socle sous les bassins intra-cratoniques)
ont également été réactivées durant l’ouverture de l’Atlantique Équatorial et ont servi par-
fois de lignes de partage des eaux régionales et ont individualisé les bassins (e.g. Solimoes,
Amazonas ; Costa et al. 2002; Nascimento et al. 2007; Bajolet 2018). A l’Ouest et SO, le
Craton Guyanais est bordé par les bassins d’avant-pays andins, comprenant d’importantes
épaisseurs crétacés et tertiaires (jusqu’à 3 et 7 km respectivement), accumulées grâce à
l’accommodation créée par la flexure liée à la croissance des Andes (Fig. 2.3). La formation
de cette chaîne résulte d’une subduction à l’Ouest sous l’Amérique du Sud, qui fonctionne
au moins depuis le Jurassique inférieur (Maloney et al., 2013). La surrection andine s’est
produite par plusieurs accélérations de convergence, au Crétacé supérieur, Paléogène et
Néogène (Jacques, 2003; Martinod et al., 2010; Maloney et al., 2013).
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Figure 2.4 – Carte paléogéographique et structuarale à la limite Trias-Jurassique (235-190 Ma), mon-
trant le début du rifting de l’Atlantique Centrale et l’extension de la CAMP (Central Atlantic Magmatic
Province). La carte montre la situation à 190 Ma, intégrant les éléments mis en place entre 235 et 190 Ma
(Bajolet 2018 intégrant les travaux de Ye et al. (2017)).
2.3 Le Craton Guyanais et la cinématique de l’Atlan-
tique
L’individualisation de l’Amérique du Sud a commencé par la dislocation de la Pangée
(Gondwana + Laurasia), avec les premiers rifts au Trias puis la séparation de l’Amérique
du Nord de l’Amérique du Sud et de l’Afrique à partir du Jurassique, formant ainsi l’océan
centre atlantique (Figs. 2.4 et 2.5 ; Davison 2005; Schettino and Turco 2009; Labails et al.
2010; Moulin et al. 2010). Le Gondwana occidental (Amérique du Sud + Afrique) commence
à se disloquer au Valanginian (∼ 136 Ma), par l’ouverture de l’Atlantique Sud (Moulin
et al., 2010; Brune et al., 2012, 2014; Heine et al., 2013), jusqu’à l’Albien Supérieur (∼ 107
- 100 Ma), lors de l’ouverture de l’Atlantique Équatorial (Mascle and Blarez, 1987; Mascle
et al., 1988; Basile et al., 2005; Moulin et al., 2010; Gillard et al., 2017; Ye et al., 2017,
2019).
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Figure 2.5 – Schéma du système de rifts de l’Atlantique Central, d’après Nomade et al. (2002).
2.3.1 Ouverture de l’Atlantique Centrale
L’océan Atlantique Central est limité au Sud par la FZ de Guinée (Fig. 2.6). La phase
du rifting responsable de son ouverture a débuté entre le Maroc et la Nouvelle Écosse
autour de ∼ 230 Ma (Figs. 2.4, 2.5 et 2.6 ; Dumestre 1985; Sahabi et al. 2004; Schettino
and Turco 2009; Labails et al. 2010). Il s’est propagé vers le Sud en utilisant des sutures
varisques (Pindell and Dewey, 1982; Janssen et al., 1995; Ziegler and Cloetingh, 2004;
Davison, 2005). La première accrétion océanique est précédée par l’épisode magmatique
tholéiitique de la CAMP (∼ 200 Ma). L’océanisation est datée à ∼ 190 Ma entre le Maroc
et la Nouvelle Écosse, d’après l’âge de la fin des dépôts salifères et des premières anomalies
magnétiques (Sahabi et al., 2004; Labails et al., 2010; Frizon de Lamotte et al., 2015). Les
vitesses d’expansion océanique étaient relativement lentes au début (∼ 0.8 cm/an Schettino
and Turco 2009; Labails et al. 2010; Nemčok et al. 2016b), avec une accélération à partir
de 170 Ma (∼ 1.7 cm/an ; Labails et al. 2010).
Notre zone d’étude se situe à la terminaison Sud du rift de l’Atlantique Central. L’âge
du rifting y est mal contraint. Cependant, dans le graben de Takutu, orienté NE et qui
serait une branche abandonnée au Sud de ce rift (Fig. 2.6), les premiers dépôts syn-rift
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sont datés du Trias supérieur (230 - 200 Ma ; Crawford et al. 1985). La série débute par
des dépôts volcaniques et se termine par des argiles et des évaporites (Fig. 2.7a). Une
discordance, d’âge Toarcien - Aalenian (183 - 176 Ma) scelle les failles normales et les
dépôts syn-rift, indiquant la fin du rifting (McConnell, 1969; Szatmari, 1983; Crawford
et al., 1985). Dans le bassins de GS, les premières failles syn-rift de l’Atlantique Central
s’expriment au niveau du plateau de Demerara autour de Sinemurian supérieur (∼ 190
Ma ; Pindell and Dewey 1982; Pindell 1985; Pindell and Kennan 2009). Lors du rift centre
atlantique, les plateaux de Guinée et de Demerara n’en formaient qu’un seul bassin (étant
aujourd’hui les marges conjuguées). Or, en Guinée, des intrusions gabbroïques associées au
début de ce rift sont datées de ∼ 193 Ma (Olyphant et al., 2017), ce qui est équivalent avec
les premières failles syn-rift sur le plateau de Demerara. L’âge de l’océanisation du bassin
de GS est mal contraint, en l’absence d’anomalie magnétiques interprétables, mais serait
de 165 - 158 Ma (Pindell and Dewey, 1982; Nemčok et al., 2016b). Ceci est en accord avec
l’océanisation datée du Callovian (165 - 161 Ma) dans le Golfe de Mexique et aux Bahamas
(marge conjuguée américaine), d’après l’âge des dépôts salifères syn-rift (Pindell, 1985).
Les dépôts syn-rift du bassin de GS seraient donc datés entre 190 ±10 et 165 ±5 Ma.
Figure 2.6 – Carte de l’océan Atlantique Central superposée sur la carte gravimétrique montrant les
anomalies magnétiques remarquables en rouge, d’après Sandwell and Smith (1997); Labails et al. (2010).
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Figure 2.7 – Chartes stratigraphiques simplifiées des bassins de a) Takutu, b) Guiana/Suriname et c)
Foz d’Amazonas, d’après Crawford et al. (1985); Sapin et al. (2016) ; Petrobras (2007) et Staatsolie (2013).
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2.3.2 Ouverture de l’Atlantique Sud
Bien que la marge étudiée ne soit pas précisément liée à la création de l’Atlantique Sud,
son ouverture impacte tout de même la géodynamique générale du domaine étudié.
L’Atlantique Sud est limité au Nord par la FZ de Chain et au Sud par l’Aghulas-
Falkland (Fig. 2.8). Son modèle cinématique d’ouverture le plus usité, est celui de Moulin
et al. (2010), essentiellement basé sur les anomalies magnétiques. L’ouverture de l’océan
débute entre le Valanginien Supérieur et l’Hauterivien (∼ 136 Ma) dans sa partie Sud
(Moulin et al., 2010), accompagnée par la mise en place de dykes au Sud de l’Amérique
du Sud, de directions NE à 137 – 135 Ma (Guedes et al., 2005). Globalement, le rift s’est
propagé vers le Nord, le long de sutures néoprotérozoïques, transbrésiliennes (équivalent du
Panafricain en Afrique), via des failles normales de direction NE et des failles décrochantes
dextres NO (Moulin et al., 2010). L’océanisation dans le segment central (le dernier à
rompre) est datée de l’Aptien supérieur - Albien inférieur (∼ 113 - 112 Ma), tel que contraint
par l’arrêt des dépôts salifères (Moulin et al., 2010; Heine et al., 2013). La période syn-rift
de l’Ouverture de l’Atlantique Sud irait donc du Valanginien à l’Aptien supérieur (∼ 136
- 112 Ma).
2.3.3 Ouverture de l’Atlantique Équatorial
La dernière étape de dislocation du Gondwana occidental s’est faite par l’ouverture
de l’Atlantique Équatorial, formant une zone de raccord entre l’Atlantique Central et Sud
(entre les FZ de Sierra-Leone et Chain ; Figs. 2.8 et 2.9). Au Jurassique supérieur, une
des branches du rift centre atlantique s’est formée au SE du plateau de Demerara (Fig.
2.6). Cette branche contient des dépôts terrigènes, jurassiques déposés dans les bassins
continentaux de FOZ et SL/LIB (Dumestre, 1985; Mascle et al., 1988; Marinho et al.,
1988; Basile et al., 2005; Ye et al., 2019). Dans le bassin de FOZ, le rifting débute au
Barremien inférieur, autour de ∼ 130 Ma (âge des dépôts syn-rift ; Brandão and Feijó
1994; Basile et al. 2005).
A la même période, le rift de l’Atlantique Équatorial forme un point triple au SE, au
niveau de la FZ de Chain entre les rifts Sud atlantique (de direction NNO), de la Bénoué,
sur l’Afrique continentale actuelle (NE) et de l’Atlantique Équatorial (NO ; Figs. 2.8, 2.9
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Figure 2.8 – Carte structurale de l’Atlantique Sud à 83 Ma (limité par les zones de fracture de Chain
et Falkland en noir grossier, d’après Moulin et al. 2010).
et 2.10). La branche de la Bénoué a finalement été abandonnée à l’Aptien (∼ 120 Ma), au
profit de l’Atlantique Équatorial, dont la direction plus oblique a facilité l’extension (Brune
et al., 2012, 2014; Heine and Brune, 2014; Brune et al., 2018).
Le rift de l’Atlantique Équatorial forme donc un système de rifts en échelon, séparés
par des failles decrochantes dextres, générant ainsi des bassins en pull-appart (Fig. 2.9 ;
Mascle and Blarez 1987; Mascle et al. 1988; Basile et al. 2005; Ye et al. 2017, 2019).
Entre les FZ de Guinée (au Nord) et de Sierra-Leone (au Sud), s’est développé un
réseau de failles transformantes, convergentes et très resserrées, qui se termine en biseau
au niveau du plateau de Guinée (Figs. 2.1, 2.6 et 2.8). Cette zone d’interférence a ainsi
accommodé les directions d’expansion différentes entre l’Atlantique Central et Équatorial
lors de l’ouverture de ce dernier (de l’Aptien au Paléocène, d’après l’âge des FZ impliquées
et croûte océanique déformée ; Nemčok et al. 2016b).
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L’océanisation de l’Atlantique Équatorial est mal datée, à cause de la période du calme
magnétique crétacé. Cependant, une discordance angulaire régionale, tronquant les unités
syn-rift, correspondant à l’Equatorial Atlantic Break up unconformity (EABU), est datée
de l’Albien supérieur sur le plateau de Guinée et en Côte d’Ivoire (Fig. 2.7c ; 107 - 100
Ma ; Blarez and Mascle 1988; Mascle and Blarez 1987; Mascle et al. 1988; Moulin et al.
2010; Heine et al. 2013; Olyphant et al. 2017; Ye et al. 2017, 2019). Les premiers dépôts au
dessus de cette discordance sont datés du Cénomanien inférieur (Blarez and Mascle, 1988;
Mascle et al., 1988; Ye et al., 2017). L’océanisation est diachrone le long de la marge. Le
dernier segment à rompre, possédant une croûte continentale plus étirée et plus large, avec
du manteau exhumé, se trouve entre les FZ de Saint Paul et de la Romanche (Fig. 2.9 ; Ye
et al. 2017; Gillard et al. 2017). La connexion de circulation océanique entre l’Atlantique
Central et Sud est établie au Cénomanien, d’après l’analyse de la matière organique dans
des black shale marins (∼ 95 Ma ; Tissot et al. 1980; Blarez and Mascle 1988; Brownfield
and Charpentier 2006).
2.4 Bassins de marge passive du Craton Guyanais
La formation de la marge passive bordant le Craton Guyanais au Nord s’est faite en
deux stades, sous l’influence du rifting de l’Atlantique Équatorial, succédant au rifting
de l’Atlantique Central, (Mascle and Blarez, 1987; Mascle et al., 1988; Benkhelil et al.,
1995; Marinho et al., 1988; Nemčok et al., 2016b; Ye et al., 2017, 2019). Cette succes-
sion/superposition se reflète dans l’évolution des deux bassins de la marge étudiée (GS :
Guiana / Suriname et FOZ : Foz d’Amazonas).
2.4.1 Bassin de Guiana/Suriname et Demerara (GS)
La marge conjuguée du bassin de GS est la marge Est du Golfe de Mexique et les
Bahamas (Figs. 2.4 et 2.6 ; Pindell 1985; Marinho et al. 1988; Pindell and Kennan 2009).
La croûte océanique, d’âge jurassique, est anormalement épaisse dans ce bassin (∼ 12
km ; Reuber et al. 2016), possiblement due à un volcanisme de plume mantéllique syn-rift,
générant de potentielles SDR (Seaward Dipping Reflectors ; Reuber et al. 2016; Nemčok
et al. 2016b). Les premières failles syn-rift, N-S, auraient ∼ 190 Ma. Elles sont expri-
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Figure 2.9 – Carte paléogéographique et structurale à l’Albien supérieur (107-100 Ma), à la fin du
rifting de l’Atlantique Équatorial, d’après Bajolet (2018) en intégrant Ye et al. (2017).
mées sur le plateau de Demerara (voir section 2.3 ; Pindell and Kennan 2009. Au SO du
plateau, la faille transformante sénestre, accomodant l’expansion, se développe ultérieure-
ment, connectée par des failles de relais aux failles normales N-S (Nemčok et al., 2016b).
Le réseau de failles se développe potentiellement sur un héritage structural pré-cambrien
(Szatmari, 1983; Crawford et al., 1985). Cette ouverture divergente/transformante génère
trois segments de type différent dans le bassin de GS : d’Ouest vers l’Est, un transformant,
un oblique et un divergent (Fig. 2.10 ; Nemčok et al. 2016b).
Le remplissage du bassins de GS varie selon les phases d’ouverture du bassin, montré
par la charte stratigraphique de Staatsolie (2013 ; Fig. 2.7b) :
1. Au-dessus des volcanites du Trias sont déposés des sédiments siliciclastiques en pro-
gradation, scellés par une discordance du Jurassique inférieur, probablement liée à la rup-
48
Figure 2.10 – Reconstruction des plaques africaine et Sud américaine à 115 Ma, à la fin du rifting
de l’Atlantique Sud, montrant deux directions de propagation du rift (NE vers la Bénoué et NO vers
l’Atlantique Équatorial ; Heine et al. 2013).
ture continentale de l’Atlantique Central et serait la Central Atlantic break up unconformity
(CABU ∼ 165 Ma).
2. Le Jurassique et le Crétacé Inférieur sont composés de roches volcaniques à la base,
de sables grossiers et de carbonates. Le bassin demeure dans le domaine marin peu profond
entre 165 et 130 Ma, mais s’approfondit à partir du Barremien - Aptien. Les unités ju-
rassiques supérieures et crétacées inférieures se terminent par la discordance albienne. Elle
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est exprimée dans tout le bassin et correspond à la rupture continentale de l’Atlantique
Équatorial (EABU ∼ 103 Ma ; Gouyet et al. 1994; Sapin et al. 2016).
3. Au Cénomanien, suite à une importante transgression, le bassin de GS est envahi
par des argiles marines.
4. Les dépôts tertiaires sont ensuite plutôt aggradants et progradent à partir du Miocène
Moyen jusqu’à l’actuel.
Les unités sont séparées par des discordances majeures, marquant la fin du syn - rift
à l’Albien supérieur et les changements importants du type de sédimentation entre le
Maastrichtian et Paléocène, à l’Oligocène et Miocène moyen (carbonates à siliciclastiques).
Des systèmes turbiditiques et un canyon présents au droit de l’actuel exutoire du Ber-
bice attestent du remplissage du bassin de GS par des dépôts terrigenes, via un canal
existant depuis le Crétacé au moins (McConnell, 1968; Lujan, 2008; Lujan and Armbrus-
ter, 2011; Yang and Escalona, 2011; Mourlot, 2018). L’Orénoque devient le pourvoyeur
majeur d’apport sédimentaire du continent à partir du Miocène moyen, recouvrant la pla-
teforme carbonatée de dépôts terrigènes (Hoorn et al., 1995; Potter, 1997; Campbell, 2005;
Yang and Escalona, 2011). Ce régime sédimentaire s’installe après la déviation du drainage
de l’Orénoque par la migration vers l’Est de la subduction des Caraïbes, amenant l’exutoire
du fleuve vers le bassin de GS au Miocène moyen (∼ 10 Ma ; Fig. 2.12 ; Villamil 1999).
2.4.2 Bassin de Foz d’Amazonas (FOZ)
Le bassin de FOZ est limité à l’Est par la FZ de Saint Paul, au Nord par la FZ de Sierra-
Leone et à l’Ouest par le plateau de Demerara (Figs. 2.1, 2.2, 2.3 et 2.11). Les parties Nord
et Est du bassin s’ouvrent durant le rifting de l’Atlantique Équatorial (Figs. 2.9 et 2.11).
Dans le bassin de FOZ, il se propage par un système de rifts en échelon (voir 2.3.3 pour
plus de détails) entre le Barremien et l’Albien supérieur, dont la rupture lithospherique
et l’océanisation se produisent à l’Albien supérieur (Mascle and Blarez, 1987; Blarez and
Mascle, 1988; Mascle et al., 1988; Moulin et al., 2010; Heine et al., 2013; Ye et al., 2017,
2019). La cinématique oblique est responsable de l’organisation du bassin en alternant des
segments de marge divergents, obliques et transformants (Fig. 2.11 ; Greenroyd et al. 2007;
Basile et al. 2013; Mercier de Lépinay et al. 2016; Sapin et al. 2016). La croûte océanique
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est relativement fine (∼ 3 - 3.5 km ; Watts et al. 2009; Greenroyd et al. 2007, 2008b,a).
Figure 2.11 – Carte simplifiée montrant le contexte tectonique des bassins de Guiana/Suriname (GS),
de Foz d’Amazonas (FOZ) et du plateau de Demerara (D), ainsi que les natures cinématiques des segments
de la marge guyanaise (divergent, transformant et oblique) avec leur degrés d’obliquité.
La charte stratigraphique de Pétrobras (2007) montre les réorganisations majeures du
bassin de FOZ (Fig. 2.7c) :
1. Le pré-rift est formé d’une alternance de volcanites et de sables du Trias au Jurassique
Inférieur. Un hiatus les sépare des unités du Jurassique inférieur au Crétacé inférieur.
2. L’ensemble syn-rift de l’Atlantique Équatorial (∼ 130 - 103 Ma), majoritairement
terrigène, est en rétrogradantion. Les dépôts syn-rift sont tronqués par la discordance,
marquant la fin du rifting (EABU ; ∼ 103 Ma).
3. A partir de la transgression cenomanienne, le bassin demeure en domaine marin, avec
des dépôts majoritairement argileux.
4. La marge enregistre ensuite plusieurs cycles de progradation / rétrogradation entre
le Crétacé supérieur et le Paléogène.
5. Une plateforme carbonatée s’installe au Paléogène et prospère au Miocène, dans une
tendance aggradante.
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6. A partir du Miocène supérieur - Pliocène, des dépôts terrigènes issus de l’acquisition
du drainage moderne de l’Amazone (Hoorn et al., 1995, 2010; Shephard et al., 2010; Roddaz
et al., 2011, 2005, 2014; Hoorn et al., 2017) progradent et recouvrent complètement la
plateforme carbonatée. Cette réorganisation du drainage fait suite à des inversions de
pentes régionales, en lien avec le comblements et le débordement des bassins (Hoorn et al.,
1995; Roddaz et al., 2005; van Soelen et al., 2017). Ce comblement résulte d’un fort apport
sédimentaire des Andes, répondant à une augmentation de la surrection de l’orogène au
Néogène (Fig. 2.12 ; Jaillard and Soler 1996; Martinod et al. 2010; Maloney et al. 2013).
Figure 2.12 – Cartes paléogéographiques montrant l’évolution des drainages sur le Craton Amazonien
A) avant la réorganisation du drainage de l’Amazone à l’Oligocène ; B) à l’Oligocène supérieur - Miocène
moyen, après la réorganisation du drainage et la disparition du bras de mer de Pebas ; C) au Miocène -
Pliocène et D) au Plio - Quaternaire (d’après Hoorn et al. 2011).
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2.5 Conclusion
Les bassins de la marge du Craton Guyanais sont formés par deux épisodes de rifting
successifs. Le premier, centre atlantique, affecte notre zone d’étude autour de ∼ 200 Ma,
avec de premières failles syn-rift sur l’actuel plateau de Demerara. L’océanisation débute
autour de ∼ 165 Ma à l’Ouest du plateau, après l’échec d’expansion vers le Sud (graben
de Takutu) et SE du plateau de Demerara, des deux axes secondaires du rift. Le deuxième
rifting (l’Atlantique Équatorial), débute au Barrémien (∼ 130 Ma) et se propage par un
système de rifts en échelon. L’océanisation n’est pas datée, mais serait effective à l’Albien
supérieur (107 - 100 Ma), le dernier segment à rompre situé entre les FZ de Saint Paul et
de la Romanche. Les deux bassins GS et FOZ sont formés d’une alternance de segments
de marge divergents, obliques et transformants.
Les croûtes océaniques (jurassique dans GS et albienne dans FOZ) ont une épaisseur
différente, autour de ∼ 12 km dans le bassin de GS, pour seulement ∼ 3 km dans le bassin
de FOZ.
L’impact de l’ouverture diachrone de l’Atlantique Central et Équatorial de la marge du
Craton Guyanais sera analysé d’avantage dans les chapitre suivants, ainsi que son influence
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Résumé en français
Les marges passives du Bouclier des Guyanes se sont formées à la jonction du rif-
ting de l’Atlantique Central et Équatorial. Le plateau de Demerara sépare le bassin de
Guiana/Suriname à l’Ouest du bassin de Foz d’Amazonas à l’Est. Ces bassins présentent
des architectures complexes liées à l’alternance de segments divergents, transformants et
obliques, ainsi qu’au caractère diachrone du rifting le long de la marge. Nous avons utilisé
des données de sub-surface pour analyser les déformations crustales et leur timing, ainsi
que l’évolution des domaines génétiques le long de la marge.
Le rifting a commencé au Jurassique supérieur, à l’emplacement du plateau de De-
merara, c’est-à-dire à la pointe Sud du rift de l’Atlantique Central. L’océanisation a eu
lieu à l’Ouest du plateau. Un axe secondaire du rift s’est également propagé vers le Sud-
Est, sans cependant l’océanisation. Au Crétacé inférieur, le rift de l’Atlantique Équatorial
s’est propagé le long de cette branche au Nord et à l’Est du plateau de Demerara jusqu’à
l’océanisation et a formé le bassin de Foz d’Amazonas.
Cette évolution complexe en 3D a produit des segments avec des styles d’amincisse-
ment très différents le long de la marge. Les segments transformants/obliques sont étroits
et dépourvus du domaine hyper-étendu. Les segments divergents sont plus larges et com-
prennent un domaine hyper-étendu ou une marge distale. De plus, les segments de rift
de l’Atlantique Équatorial sont généralement plus étroits que ceux de la pointe Sud de
l’Atlantique Central, car il s’ouvre avec plus importante obliquité. À la transition entre ces
deux rifts, le plateau marginal de Demerara constitue un bloc continental individualisé par
un double amincissement de la lithosphère continentale.
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Key points
— The passive margin of the Guiana shield formed at the junction of the Jurassic
Central Atlantic and Cretaceous Equatorial Atlantic rifts
— The Guiana/Suriname and Foz d’Amazonas basins formed on alternating trans-
form/oblique and divergent margin segments
— Higher extension obliquity produces narrower margin segments
— Equatorial Atlantic segments are narrower than the Central Atlantic ones because
their extension obliquity was higher
— The Demerara Plateau formed a continental promontory of thinned crust at the
junction of the two rifts
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Abstract
The passive margin of the Guiana Shield formed at the junction of the Central and
Equatorial Atlantic rifts. The Demerara continental plateau separates the Guiana/Suriname
basin, to the West, from the Foz d’Amazonas basin, to the East. Both basins have com-
plex architectures developed upon alternating divergent and transform/oblique margin
segments as rifting and break-up events were diachronous along the margin. We used sub-
surface data to analyze the variability of the crustal structure and necking style along the
margin. Rifting initiated in the Early Jurassic at the location of the Demerara plateau,
i.e. at the southernmost tip of the Central Atlantic rift. Seafloor spreading took place
West of the plateau while another branch of the rift formed further to the SE without
reaching break-up. That aborted rift branch was re-used by Early Cretaceous Equatorial
Atlantic rifting to form an oblique rift NE of the Demerara Plateau and further to the SE
before reaching break-up and forming the Foz d’Amazonas basin. This evolution resulted
in a complex 3D lithospheric thinning pattern. Segments of the margin have contrasted
necking styles, with narrow transform/oblique segments and wide divergent segments (in-
cluding a hyper-extended domain or distal margin). Moreover, overall extension obliquity
of Equatorial Atlantic rifting led to segments narrower than those of the Central Atlantic.
The two-step thinning of the continental lithosphere in the overlapping area of the two rift
systems resulted in the individualization of a promontory of thinned continental crust that
remained as the Demerara plateau.




Mid Cretaceous opening of the Equatorial Atlantic Ocean achieved the final dispersal
of Western Gondwana by connecting the Central Atlantic Ocean, formed in the Triassic-
Jurassic, with the South Atlantic Ocean formed in the Early Cretaceous. This resulted in
a complex three-dimensional lithospheric stretching pattern (e.g., Heine and Brune 2014;
Brune et al. 2018). The Equatorial Atlantic Rift (EAR) was indeed highly oblique and
formed an en-échelon rift system (e.g., Basile et al. 2005; Moulin et al. 2010; Basile 2015;
Ye et al. 2017; Brune et al. 2018). Additionally, the western part of the EAR system
developed through a continental domain that had previously undergone thinning during
the Central Atlantic Rift (CAR ; e.g. Dumestre 1985; Mascle et al. 1988; Marinho et al.
1988; Greenroyd et al. 2008a; Jeanniot and Buiter 2018; Ye et al. 2017, 2019). Indeed,
the southern tip of the CAR system formed the north-western part of the Guiana Shield
passive margin (Guiana/Suriname basin, GS), while another branch of the rift propagated
southeastward between the Guiana Shield and the West African craton without reaching
break-up (e.g. Mascle et al. 1988; Marinho et al. 1988; Greenroyd et al. 2008a; Ye et al.
2017, 2019 ; Fig. 3.1a). The EAR propagated along that rift branch, north and east of the
Demerara Plateau and, further South-East, reached break-up and formed the south-eastern
passive margin of the Guiana Shield (Foz d’Amazonas basin, FOZ ; Fig. 3.1a). Thus, the
peculiarity of the western Guyana Shield margin and its conjugate in Guinea is to have
undergone lithospheric thinning twice (Loncke et al., 2019). Additionally, the kinematics
of the successive rift systems were different as the EAR rates and obliquity angle were
both higher than those of the southern tip of the CAR (e.g. Brune et al. 2016, 2018).
This succession in time and the spatial overlap of the two rift systems with contrasted
kinematics further enhanced the non-planar component of the lithospheric thinning. In
particular, it formed highly segmented margins, made of alternating transform, obliques
and normal passive margin segments (e.g., Basile et al. 2005; Moulin et al. 2010; Ye et al.
2017).
Worldwide compilations of natural examples and numerical and analogue modelling
emphasize the impact of rifting rate and obliquity on the lithospheric necking style of
divergent margins. In particular, margins with higher rifting rates or higher extension
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obliquity show narrower necking domains (e.g. Tron 1991; Huismans and Beaumont 2011;
Brune et al. 2012, 2016; Svartman Dias et al. 2015; Jeanniot and Buiter 2018; Clifton
et al. 2000). Nonetheless, the impact of a complex three-dimensional deformation pattern
on the spatial partitioning of crustal thinning and distribution of necking styles has not
been explored yet. The Equatorial Atlantic Ocean is a very relevant case to investigate
the spatial evolution of necking styles along a segmented margin that underwent oblique
extension and rifts superimposition.
Previous geological studies of the Equatorial Atlantic Ocean have mostly investigated
the development of individual basins along the African rifted margin (e.g. Basile et al.,
1998 ; Olyphant et al, 2017 ; Antobreh et al., 2009 ; Rüpke et al., 2010 ; Gillard et al., 2017 ;
Scarselli et al., 2018) or its conjugate south American counterpart (e.g. Mercier de Lépinay
et al., 2016 ; Reuber et al., 2016 ; Sapin et al., 2016 ; Nemcok et al., 2016 ; Loncke et al., 2016.
Nonetheless, Ye et al. (2019) has compared the necking style and sub-sequent evolution of
the divergent and oblique segments along the African margin but no comparable synthesis
of its South American conjugate is available.
In this work, we investigated the first-order expression of Central Atlantic and Equato-
rial Atlantic Rifts on the segment geometry of the Guiana Shield passive margin. We used
an original set of subsurface data (2D seismic provided by Total) covering the GS basin,
the Demerara Plateau and FOZ basin (Fig. 3.2a). We characterized the stratigraphic and
crustal geometry of the segments, compared necking styles along the margin and between
the two rift systems.
3.2 The Guiana Shield and its passive margin
The Guiana Shield is made of a composite Archean to Mesoproterozoic basement (Tas-
sinari and Macambria 1999 ; Marques de Almeida et al., 2000 ; Santos et al., 2000 ; Delor
et al., 2003b ; Fig 1b). It is separated from the Brazilian Shield to the South by Neopro-
terozoic to Paleozoic intracratonic basins (e.g. Solimoes and Amazonas ; Mosmann et al.,
1986 ; Nunn and Aires 1988 ; Wanderley-Filho et al., 2010). The shield is buried to the
West under the Cretaceous to Cenozoic Andean foreland basins (Jacques 2003 ; Maloney
et al., 2013 ; Fig.3.1b).
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Figure 3.1 – (a) Location of the study area. (b) Simplified geological map of the Guiana shield and its
margins with Meso-Cenozoic sedimentary thicknesses (after Mosmann, 1986 ; Tassinari and Macambria,
1999 ; Santos et al., 2000 ; Delor et al., 2003).
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The GS basin is bounded to the NW by the Barbados accretionary prism forming the
Caribbean subduction front that retreated eastward since the Cretaceous (e.g. Pindell and
Dewey, 1982 ; Pindell, 1985 ; Pindell and Kennan 2009 ; Yang and Escalona, 2011) and
to the SE by the Demerara plateau (DEM ; Fig. 3.1 and 3.2a). The basin is floored by
Jurassic oceanic crust inherited from rifting of the Central Atlantic (Pindell and Dewey,
1982 ; Pindell, 1985 ; Klitgord and Schouten 1986 ; Nemcok et al., 2016 ; Reuber et al., 2016 ;
Fig 2a). The FOZ basin is bounded to the SE by the Saint Paul fracture zone (FZ), to
the North by the Sierra/Leone FZ and to the NW by the Demerara plateau (Figs. 3.1 and
3.2a). The Guyana shield margin consists in alternating transform, oblique and divergent
segments (e.g. Mascle et al., 1988 ; Basile et al., 1998, 2005 ; Basile, 2015 ; Ye et al., 2017 ;
Fig. 3.2a).
Figure 3.2 – Location of the geological sections on a (a) geological map (after Tassinari and Macambira,
1999 ; Santos et al., 2000 ; CGMW, 2016 ; Delor et al., 2003) showing the type of the margin segments
(normal divergent in red dashed line, oblique in green dashed line, transform in black dashed line) and
rift obliquity angle ; (b) paleo-geographic map for the 140-130 Ma interval and (c) paleo-geographic map
for the 107-100 Ma interval. Depositional environments are shown in dark colors for areas of preserved
deposits and in light colors for minimal areas of deposition now eroded.
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The CAR initiated in the Morocco / New Scotland region around 230 Ma and propaga-
ted southward to the present-day location of the Demerara plateau (e.g. Dumestre 1985 ;
Sahabi 2004 ; Schettino et al., 2009 ; Labails et al., 2010 ; Fig. 3.1b). This rifting overlapped
in time with the development of the Central Atlantic Magmatic Province (CAMP ; ca. 200
Ma), a major mantle magmatic burst that affected West Africa, North and South America,
and Iberia (e.g. Marzoli et al., 1999 ; Nomade et al., 2007). In South America, the CAMP
formed various doleritic dyke swarms, sills and lava flows, some of which are preserved in
the western FOZ, Marajo, Tacutu, Amazonas, and Solimoes basins (Milani and Thomaz
Filho, 1999 ; De Min et al., 2003 ; Caputo, 2014 ; Fig. 3.1). The exact timing of the CAR
along the Guiana Shield margin is not very well constrained. Several authors (McConnell,
1969 ; Szatmari, 1983 ; Crawford et al., 1985) suggested a Late Triassic to Early Jurassic
age by analogy with the Takutu rift located to the South, assuming the latter was the
abandoned southernmost tip of the CAR (Figs. 3.1b and 3.2b). Pindell and Kennan (2009)
dated the N-S syn-rift faults of the Demerara plateau at ca. 190 Ma. The onset of oceanic
crust accretion in the GS basin is constrained between 165 and 158 Ma (Pindell and Dewey,
1982 ; Nemcok et al., 2016 ; Figs. 3.2a and 3.2b).
The Equatorial Atlantic Ocean is bounded to the North by the Guinea fracture zone
and to the South by the Chain fracture zone (e.g. Basile et al., 2005 ; Ye et al., 2017 ;
Fig. 3.1). The Ocean results from complex rifting from the Barremian onward (syn-rift
sediments in the FOZ basin are dated ∼130 Ma ; Brandao and Feijo, 1994 ; Basile et al.,
2005). It initiated as an en-échelon system of dextral pull-apart basins (e.g. Mascle and
Blarez 1987 ; Blarez and Mascle 1988 ; Mascle et al., 1988 ; Basile et al., 2005 ; Ye et al.,
2017 ; Ye et al., 2019 ; Fig. 3.2c). The age of the first oceanic crust is not well constrained
because of the "Cretaceous Quiet Magnetic Period". It is only indirectly dated by the age
of the first sediments resting above the break-up unconformity sealing the syn-rift faults
(ca. 107–100 Ma ; Mascle and Blarez 1987 ; Blarez and Mascle 1988 ; Mascle et al., 1988 ;
Moulin at al., 2010 ; Heine et al., 2013 ; Ye et al., 2017 ; Ye et al., 2019). Nonetheless,
continental break-up formed isolated "oceanic basins" separated by transforms in the Late
Albian (107-100 Ma ; Gillard et al., 2017 ; Ye et al., 2017 ; Ye et al., 2019 ; Fig. 3.2c). These
"oceanic basins" ultimately merged to isolate the African and South American conjugate
margins (Fig. 3.1a).
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As a consequence of these rifting superimposed in time as well as in space, the margin
of the Guiana Shield has a composite geometry (Fig. 3.2). The GS basin developed upon
an NNE-SSW divergent margin segment in the East (i.e. the western boundary of the
Demerara plateau) and a WNW-ESE transform to highly oblique margin segment in the
South (Nemcok et al., 2016 ; Fig. 3.2a). Conjugates of those margin segments are now
found in the Gulf of Mexico and southern Florida/Bahamas respectively (Pindell, 1985 ;
Marinho et al., 1988 ; Nemcok et al., 2016 ; Pindell and Kennan 2009 ; Reuber et al., 2016).
The northern and eastern boundaries of the Demerara plateau form a WNW-trending
transform segment (along the Sierra-Leone fracture zone) and an NS divergent segment,
respectively (Greenroyd et al., 2007 and 2008 ; Basile et al., 2013 ; Mercier de Lepinay et
al., 2016 ; Fig. 3.2a). The FOZ basin developed upon an ENE-trending transform segment
(along the Four North fracture zone) and a WNW-trending oblique segment (Greenroyd et
al., 2008 ; Sapin et al., 2016 ; Fig. 3.2a). Their conjugates are the Guinea - Liberia segments
of the African margin (Benkhelil et al., 1995 ; Olyphant et al., 2017 ; Ye et al., 2019 ; Fig
1a).
In terms of drainage systems, the Berbice River system or its ancestors have fed the GS
basin since the Late Cretaceous (McConnell, 1968 ; Lujan, 2008, Lujan and Armbruster,
2011 ; Yang and Escalona, 2011 ; Mourlot, 2018), with voluminous additional inputs by the
Orinoco River since the Late Oligocene - Early Miocene (Hoorn et al., 1995 ; Potter 1997 ;
Campbell, 2005 ; Yang and Escalona, 2011 ; Fig. 3.1b). The modern Amazon River system
fed the FOZ basin only since the Late Miocene (Hoorn et al., 1995 ; Hoorn et al., 2010 ;
Shephard et al., 2010 ; Roddaz et al., 2005, 2014 ; van Soelen et al., 2017 ; Fig 1b).
3.3 Method
We interpreted a grid of 2D seismic reflection (total of 130 103 km ; mean spacing
in dip 30 km and strike 25 km but locally more closely spaced) spanning the Caribbean
subduction front, to the West, to the Amazon River outlet, to the East (Fig. 3.2a). We
calibrated our interpretations of the seismic using 33 wells located in the shelf and bathyal
domains of both basins. For the stratigraphic geometry of the segments, we mapped 9
stratigraphic horizons across the study area (Fig. 3.3).
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Figure 3.3 – Stratigraphic chart showing the horizons interpreted on the seismic data, the main stages
of evolution for the Guiana-Suriname (GS) and Foz d’Amazonas (FOZ) basins and the main mechanisms
driving the subsidence. (BU : Break-Up Unconformity ; UNC : Unconformity).
Following Ye et al. (2019), we classified the margin segments according to their obliquity
to the extension direction i.e. the angle between the transform faults and the segment (given
by the COB – continent-ocean boundary - direction ; Fig. 3.2a). Obliquity of transform
segments ranges from 0° to 15° (Mercier de Lépinay et al., 2016), from 15° to 75° for
oblique segments and >75° for divergent segments.
For the crustal geometry of the margin segments, we mapped 5 types of crustal domains
using modified definitions of Peron-Pinvidic et al. (2013) and Ye et al. (2019 ; Fig. 3.3 ; Table
3.1) and previous regional studies (e.g. Benkhelil et al., 1995 ; Davison 2005 ; Schettino and
Turco, 2009 ; Pindell and Kennan 2009 ; Ye et al., 2017). The proximal domain was mapped
where minor extension is accommodated by normal/strike-slip faults and/or the continental
crust (CC) is only weekly thinned (crustal thickness > 25 km) with respect to the cratonic
domain (∼ 42 km). The crustal necking domain (NZ, for Necking Zone) was mapped where
the continental crust is significantly thinned seaward (i.e. down to ∼ 10 km in thickness).
The hyper-extended domain (HED) was mapped where the continental crust is extremely
thinned (< 10 km). It is called distal margin where rifting is potentially associated with
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magmatism. The transition from the continental to the oceanic crusts between the hyper-
extended and oceanic domains has been mapped as an intruded continental crust (ICC)
where the MOHO reflectance is not clear and associated with strong reflectance in the
crust. Finally, the oceanic domain (OC) was mapped where the top of the basement and
MOHO show a strong reflectance.
3.4 Results
3.4.1 Western Demerara plateau and Guiana/Suriname basin
In the GS basin, the southern tip of the CAR produced a complex three-dimensional
crustal geometry with : (i) a North-South divergent segment forming the eastern boundary
of the basin (obliquity ca. 80°) and (ii) an ENE-trending transform / oblique segment
forming its southwestern boundary (obliquity 5°-15° ; Figs. 3.2a, 3.4 and 3.7).
Eastern divergent boundary of the Guiana/Suriname basin (Fig. 3.4a - section
GS3)
The eastern boundary of the GS basin coincides with the transition from the Demerara
plateau continental crust to the Jurassic oceanic crust (Figs. 3.2 and 3.4a). Crustal thinning
is accommodated, from East to West, by (a) a wide crustal necking domain (ca. 190 km
wide) without well imaged normal faults, (b) a distal margin (over 100 km wide) with
tilted crustal blocks bounded by continent-ward dipping normal faults (CDNF ; Clerc et
al., 2018) rooted in a thick ductilely thinned lower crust, and, (c) a narrow ICC domain



































































































































Table 3.1 – Definitions of crustal domains mapped on the seismic data (modified after Peron-Pinvidic
et al., 2013 and Ye et al., 2019. CC : continental crust ; HED : hyperextended domain ; ICC : intruded
continental crust ; OC : Oceanic domain).
The syn-rift deposits form a crustal-scale rollover. They are thickest in the necking
and distal margin domains, i.e. where tectonic subsidence created accommodation (space
available for sedimentation ; Fig. 3.4a ; Table 3.1). Based on their strong internal seismic
reflectance and high densities, Nemcok et al. (2016) and Reuber et al. (2016) suggested
those deposits might be magmatic in origin, i.e. corresponding to seaward dipping reflectors
(SDR). Whether detrital, magmato-volcanic or both, these syn-rift deposits correspond to
a continental/shallow environment suggesting that accommodation was continuously filled
up to compensate for tectonic subsidence.
The top of this Jurassic syn-rift rollover is truncated by an unconformity, most probably
related to the Central Atlantic break-up (CABU) although its age is not well constrained
(Figs. 3.2b and 3.4a ; e.g. Nemcok et al., 2016). A possibly equivalent unconformity is
dated to the Mid-Jurassic in the Takutu graben (ca. 176 – 172 Ma ; Crawford et al., 1985 ;
Figs. 3.1b and 3.2b). Its African counterpart has been dated at 175-145 Ma around the
Guinea plateau (Fig. 3.2b ; Pindell and Dewey, 1982 ; Olyphant et al., 2017). Within the
Demerara plateau, recent biostratigraphic calibrations showed it is older than the overlying
Late Tithonian-Early Berriasian sediments (155 - 140 Ma ; Total, unpublished data). In
the following, we therefore consider that the CABU formed around 165 +/-5 Ma in the
study area. Break-up and oceanic accretion took place along the western flank of the rift
(Fig. 3.4a).
Above the CABU, an early post-rift carbonate platform developed along the western
68
boundary of the syn-rift basin, indicating a low clastic input to the margin at the time (Fig.
3.4a). Above, renewed clastic inputs formed the Barremian-Albian wedge (130-100 Ma),
which underwent a major westward gravitational collapse that formed an upper extensional
domain and a lower compressional domain. At its top, this wedge is truncated by an Aptian
unconformity (112 Ma) and the Late Albian unconformity. That latter unconformity is
related to the Equatorial Atlantic break-up that formed East of the Central Atlantic syn-rift
depocenter (EABU ; Sapin et al., 2016 ; Fig. 3.4a). Subsequent post-rift clastic systems are
mostly in a long-term aggrading trend although their depocenters progressively migrated
westward, in the distal margin domain and onto the oceanic crust, which is thicker than
average in the GS basin (> 12 km ; Reuber et al., 2016 ; Fig. 3.4a). Thin Paleogene and
Miocene deposits indicate a reduced clastic input to the GS Basin at the time. The clastic
input was renewed in the Pliocene, significantly thicker and associated with a major change
in the drainage systems when the Orinoco River outlet migrated eastward along with the
Caribbean subduction (e.g. Villamil, 1999 ; Yang and Escalona, 2011). Pliocene deposits
thicken westward as they were progressively involved in the accretionary prism (Fig. 3.4a).
Southwestern transform/oblique boundary of the Guiana/Suriname basin (Figs.
3.4b and 3.4c – sections GS1 and GS2)
Across the southwestern boundary of the GS basin, crustal thinning is accommodated
above a transform by a narrow necking domain (ca. 80-90km wide) with normal faults
rooted in a ductilely deformed lower crust (Figs. 3.4b, 3.4c, and 3.7). The dip of these
normal faults is however not well imaged at depth (Figs. 3.4b and 3.4c).
As a difference with the divergent segment, the volume of Jurassic syn-rift deposits is
here very limited. Nonetheless, as along the divergent segment, the Upper Jurassic car-
bonate platform and Lower Cretaceous clastics developed accumulated above the syn-rift
wedge (Figs. 3.4b and 3.4c). Younger post-rift deposits are more widely spread than the
early-post rift wedge as they are preserved in the proximal and necking domains as well
as in the oceanic domain (Figs. 3.4b and 3.4c). However, the proximal and distal parts of
those sedimentary wedges are disconnected by truncations in the necking domain (Figs.
3.4b and 3.4c). The Pliocene wedge is much thicker than earlier deposits, not truncated
across the necking domain, and supplied by the modern Orinoco River (Villamil, 1999 ;
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Yang and Escalona, 2011).
3.4.2 Northern and eastern Demerara plateau and Foz d’Ama-
zonas basin
Along the Equatorial Atlantic portion of the margin, the crustal geometry is even more
complex than in the GS basin. Indeed, the Demerara plateau is flanked to the West by a
WNW-trending transform segment (prolongation of the Sierra-Leone FZ ; obliquity 5-10°)
and to the East by a NS-trending divergent segment (obliquity 80° ; Greenroyd et al., 2007
and 2008 ; Basile et al., 2013 ; Loncke et., 2016, 2019 ; Mercier de Lepinay et al., 2016 ; Figs
2a and 7). Further East, the FOZ basin developed along alternating transform segments
(prolongations of the Four North and Saint Paul FZ ; obliquity 5-10°), oblique segments
(obliquity 35-55°), and a divergent segment (obliquity 85° ; Greenroyd et al., 2008 ; Sapin
et al., 2016 ; Figs. 3.2a and 3.7).
Northern and eastern boundaries of the Demerara plateau (Figs. 3.4a and 3.5)
The N-S sections across the Demerara plateau mostly image a strike section of the CAR
necking domain and syn-rift wedge described in section 4.1 (Figs. 3.2a and 3.5). The EAR
necking domain is therefore only imaged at the northernmost edge of the plateau, along
the Sierra-Leone FZ. It is only 20-25 km wide and accommodated with ocean-ward dipping
normal faults (ODNF ; Clerc et al., 2018) that are not well imaged at depth (Fig. 3.5). The
divergent segment flanking the Demerara plateau to the SE is imaged in the easternmost
part of GS3 section (Figs. 3.2a and 3.4a). The EAR necking domain is ca. 75 km wide
and accommodated by ODNF (Figs. 3.4a and 3.7). The Late Jurassic carbonate platform,
pre-dating the EAR, is preserved only on the Demerara plateau. Along the transform
segment, the volume of syn-rift deposits is very limited (in the ICC domain ; Fig. 3.5).
Along the divergent segment, syn-rift sediment volumes are limited as well, except for a
local depocenter at the junction between the divergent and the Fourth North transform
segments (see Sapin et al., 2016).
Early post-rift deposits show NW-trending transpressional features such as reactiva-
tion or inversion of syn-rift normal faults, folds, thrusts and the westward mass transport
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complex described above (Fig. 3.5). These Late Aptian features, also documented along
the conjugate African margin around the Guinea plateau, are interpreted to be due to a
shift in the rotation pole of Africa at the time, resulting in transient shortening along the
northern boundary of the Demerara and the southern boundary of the Guinea plateau (e.g.
Gouyet et al., 1994 ; Benkhelil et al., 1995 ; Basile et al., 2005 ; Ye et al., 2017 ; Fig. 3.2).
As along the transform segment of GS basin, the post-rift clastic sediments show proximal
and distal depocenters truncated in the necking domains. Paleogene and Miocene deposits
are reduced across the margin, whereas the Pliocene Maroni delta built a prograding wedge






























































































































Foz d’Amazonas Basin (Fig. 3.6)
In the western FOZ basin, bedding in the pre-rift of the proximal domain suggest
an extensional deformation, although limited, prior to the Equatorial rifting (Fig. 3.6b).
Similar early deformation has been documented along the conjugate Guinea-Liberia and
further East, along the African margin in the Ivory Coast, Ghana and Benue basins (e.g.
Dumestre, 1985 ; Marinho, 1988 ; Guiraud, 1993 ; Mascle et al., 1988 ; Basile et al., 2005 ;
Ye et al., 2019).
We illustrate the geometry of the oblique segments with a dip section across the eastern
one (Fig. 3.6a). Nonetheless, our observations summarized below are made on both. Along
oblique segments, the EAR necking domain is ca. 40-50 km wide (without clearly imaged
normal faults) and is associated with a 65 km wide hyper-extended domain accommodated
by CDNF (Figs. 3.2a, 3.6a and 3.7). Along the divergent segment, further East, the necking
and hyper-extended domains are wider (ca. 100 and 110 km respectively) and thinning is
accommodated by ODNF (Fig. 3.2a, 6b and 7). The syn-rift deposits are here only made of
clastic sediments, deposited mostly in continental or shallow marine environment (neritic
domain ; e.g. Sapin et al., 2016). They are thinner than Jurassic syn-rift of the GS basin
and truncated at the top by the EABU. The age of the EABU is only constrained by
the age of the first sediments deposited above it (ca. – 107 - 100Ma ; Blarez and Mascle,
1988, Mascle et al., 1988 ; Moulin at al., 2010 ; Heine et al., 2013 ; Ye et al., 2017). In the
following, we consider that the EABU formed at 103 +/- 4 Ma. The oceanic crust (112 –
100 Ma) of the FOZ basin is thinner than average (3-4 km ; Greenroyd et al., 2007 ; Watts
et al., 2009 ; Fig. 3.6).
Post-rift deposits are widely spread from the proximal domain to the oceanic domain.
Upper Cretaceous deposits first smooth out existing relief and are then evenly distributed
across the margin. From the Paleogene onward, deposits become thicker in the oceanic
domain with truncations in the necking domain (Fig. 3.6). Clastic input reduced during
the Paleogene and the margin is starved during the Neogene, allowing for the development
of a wide carbonate platform. The clastic input is renewed in the Pliocene with the giant
Amazon Delta burying the carbonate platform under very thick series (∼ 2.5 - 3 s ; i.e. 3
– 3.5 km ; (Figs. 3.6b and 3.6c ; e.g. Hoorn et al., 1995 ; Cobbold et al., 2004 ; Watts et al.,
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2009 ; Sapin et al., 2016). The delta formed after the establishment of the modern course
of the Amazon River in the Late Miocene, routing sediments from the Andean foreland
through the Amazonian plains to the FOZ basin (Hoorn et al., 1995, 2010 ; Shephard et
al., 2010 ; van Soelen et al., 201). The delta displays spectacular gravity driven deforma-
tion features (upslope extensional domain and downslope fold-and-thrust belt) rooted in a













































































































































3.5.1 Space-time evolution of the rifts and partitioning of the
deformation
Our results illustrate the complex spatial and temporal distribution of thinning and ne-
cking style along the segmented Guiana Shield margin. The superimposition of the diachro-
nous Central and Equatorial Atlantic rifting conferred the Guyana Shield passive margin
a fully three-dimensional crustal and stratigraphic structure. Building on those results and
previous contributions (Benkhelil et al., 1995 ; Davison, 2005 ; Schettino and Turco, 2009 ;
Pindell and Kennan, 2009 ; Ye et al., 2017), we schematized in map view the temporal
evolution of the crustal thinning and break-up into a regional kinematic framework (Fig.
3.8).
Between 230 and 190 Ma, thinning initiated at the southern tip of the CAR, in an NNE-
trending rift system at the location the present-day Demerara plateau (Fig. 3.8a). It is also
associated with thinning further South, in the Takutu basin (McConnell, 1969 ; Szatmari,
1983 ; Crawford et al., 1985), although the kinematic relationships with the CAR are not
well constrained (Figs. 3.2b and 3.8a). Between 190 and 130 Ma, the CAR lithospheric
break-up and oceanic accretion took place to the NW of the Demerara plateau and formed
the GS margin segments (Figs. 3.2b, 3.8b and 3.8c). Simultaneously, another branch of
the CAR propagated to the SE and thinned the crust in a NW-trending trough between
the future FOZ segments of the Guiana shield margin and their Guinea-Liberia conjugates
(Figs. 3.2b and 3.8c). Additionally, rifting propagated further to the SE, initiating thinning
in Marajo basin (Figs. 3.2b, 3.8b and 3.8c). Between 130 and 103 Ma, the EAR developed
as an en-échelon rift system that reached break-up, oceanic accretion and activation of the
transforms (Figs. 3.2c and 3.8d). The rift reactivated the CAR aborted branches around
the Demerara Plateau and in the Marajo basin. During that period, a plate reorganization
event produced inversion tectonics at the edge of the Demerara and Guinean plateaus,
along the Sierra Leone FZ (ca. 112 Ma, i.e. Albian ; Gouyet et al., 1994 ; Benkhelil et al.,
1995 ; Fig. 3.8d). Between 103 and 83 Ma, transforms accommodated further accretion and
the coalescence of initially isolated oceanic crust domains (Fig. 3.8e). Inversion tectonics
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due to the plate reorganization was then transferred southeastward along the 4°North
transform (e.g. Basile et al., 2005 ; Ye et al., 2017 ; Fig. 3.8e).
3.5.2 Evolution of the subsidence patterns
Uneven crustal thinning patterns in space and time along the Guiana Shield margin
imprinted the later distribution of accommodation that we schematized on a cross-sectional
evolutionary model of the Demerara plateau (Fig. 3.9). Between 200 and 165 Ma, the tec-
tonic subsidence at the southern tip of the CAR is compensated by voluminous detrital
and/or magmatic infill and formed a major syn-rift depocentre located under the present-
day Demerara plateau (Figs. 3.4c and 3.9b). Between 165 and 130 Ma, the newly formed
passive margin underwent post break-up thermal subsidence (Fig. 3.9c). Early post-rift de-
pocenters migrated onto the distal margin and the oceanic crust (Figs. 3.4c, 3.9c and 3.9d).
Between 130 to 103 Ma (more likely 130-112 Ma), thermal and gravity driven subsidence
dominate on the Central Atlantic margin while, to the East, the EAR underwent necking
and tectonic subsidence (Fig. 3.9d). Between 103 and 83 Ma, both margins underwent
mostly post-rift thermal subsidence (Fig. 3.9e). After 83 Ma, they reached a “late post-
rift” stage when most of the thermal anomaly related to the necking has been relaxed and
gravity driven subsidence became dominant (Fig. 3.3 and 3.9f). Over that period, sediment
distribution (and gravity driven subsidence) was mainly controlled by the detrital inputs
of large continental drainage systems (Orinoco and Amazon ; Figs. 3.2a and 3.9f).
A striking characteristic of this evolution is the difference in volume of the syn-rift
sediments between in the CAR and EAR systems (Figs. 3.4c and 3.7). Rift superimposition
and thermal inheritance can explain this feature. Indeed, in the Demerara plateau area, the
EAR thinned the lithosphere before it was fully thermally re-equilibrated from the CAR
(only about 30 Myr later). The lithosphere was therefore probably thinner than before the
first rifting, resulting in less thermal subsidence. The rift superimposition can also account
for the shorter early post-rift phase of the EAR (FOZ basin) with respect to the CAR (GS
basin ; Fig. 3.3). Indeed, the thermal anomaly produced by that second rifting would be
less intense and thus faster to recover from.
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Figure 3.7 – Summary of the main crustal structure characteristics of the GS and FOZ margin segments
and timing of the oceanic crust.
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Figure 3.8 – Schematic evolution in map view of the Central and Equatorial rifts. (a) 230-190 Ma :
Central Atlantic syn-rift. (b) 190-165 Ma : Central Atlantic break-up. (b) 130-103 Ma : Central Atlantic
early post-rift. (d) 130-103 Ma : Equatorial Atlantic syn-rift. (e) 103-83 Ma : Equatorial Atlantic early
post-rift. Modified after Benkhelil et al., 1995 ; Davison, 2005 ; Schettino and Turco, 2009 ; Pindell and
Kennan, 2009 ; Ye et al., 2017.
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Figure 3.9 – Schematic evolution of a NW-SE section across the Demerara plateau and the GS and
FOZ divergent margin segments (see approximate location on the upper right insert). (a) pre-rift. (b) 190-
165 Ma : CA syn-rift dominated by tectonic subsidence. (c) 165-130 Ma : CA early post-rift dominated
by thermal subsidence. (d) 130-103 Ma : CA early post-rift dominated by thermal and gravity driven
subsidence while the EA syn-rift dominated by tectonic subsidence. (e) 103-83 Ma : CA post-rift dominated
by gravity driven and thermal subsidence while the EA early post-rift is dominated by thermal subsidence.
(f) 83-0 Ma : late post-rift stage for both margins are dominated gravity driven and limited thermal
subsidence.
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3.5.3 Central versus Equatorial Atlantic rifts necking styles
Our observations show that, along the Guiana Shield margin, necking styles depend on
(i) the extension obliquity of each considered segment and (ii) whether the rifting forming
the segment took place as part of the CAR (GS basin and western Demerara) or the EAR
(northern and eastern Demerara and FOZ basin ; Figs. 3.4 to 3.7).
In the studied area, divergent segments are systematically wider than oblique or trans-
form segments (Figs. 3.7 and 3.10). Moreover, the hyper-extended or distal margin domains
developed only along divergent and oblique segments, not along the transform segments
(Figs. 3.4 to 3.7). Therefore, in the study area, as well as along the conjugate African mar-
gin and worldwide, narrower segments are systematically associated with higher extension
obliquity (e.g. Jeanniot and Buiter, 2018 ; Ye et al., 2019 ; Figs. 3.7 and 3.10). Both nume-
rical and analogue modelling results support this relationship (e.g. Tron and Brun, 1991 ;
Clifton et al., 2000 ; Brune et al., 2012). Nonetheless, margin segments resulting from the
EAR (northern and eastern Demerara and FOZ basin) are systematically narrower than
those resulting from the CAR (GS basin ; Fig. 3.10). This can be attributed to several,
non-mutually exclusive, parameters. Firstly, as previously discussed, the width of the ne-
cking domain depends on the obliquity of the overall rift extension direction. Kinematic
reconstructions indeed show that the extension direction of the EAR was significantly more
oblique (10 to 30°) than the one of the southern tip of the CAR (80 to 70° ; Brune et al.,
2018). Secondly, the width of rifted margins also depends on extension rates, with wider
margins for slower rates (e.g. Huismans and Beaumont, 2011 ; Brune et al., 2012, 2017 ;
Svartman Dias et al., 2015). The full-rift velocities of the EAR were indeed faster (up
to 30m/My) than the southern tip of the CAR (16-20m/My ; Brune et al., 2016 ; Nem-
cok et al., 2016). Thirdly, numerical modeling results suggest that stretching of thinner
lithospheres produces narrower rifts and margins (e.g., Svartman Dias et al., 2015). It is
indeed fair to assume that lithosphere was thinner during the EAR as it has probably not
fully recovered from the CAR thinning. Lastly, magma-rich margins are often associated
with hyperextension and wider rifted margins than magma poor margins (e.g. Lundin and
Doré, 2011 ; Keen et al., 2012 ; Franke, 2013 ; Peron-Pinvidic et al., 2013). If the Central
Atlantic syn-rift deposits (under the Demerara plateau) are volcanic in nature, this would
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suggest that the Central Atlantic rifting affected a hotter lithosphere (magmatic) than the
Equatorial Atlantic rifting (amagmatic).
Figure 3.10 – Relationship between the margin width (NZ plus HED or DM) and the rifting obliquity
of the studied margin segments. CAR segments are shown in blue. EAR segments are shown in green The
EAR segments are systematically narrower than the CAR segments.
3.5.4 The Demerara plateau : a continental crust bloc relic of a
rift junction
The Demerara plateau is a continental promontory of South America resulting from a
two-step rifting scenario at the junction of the Central and Equatorial Atlantic rift systems.
Its NW-SE cross-sectional crustal structure is asymmetric because of the differences in
necking style of those two rifts having affected the plateau area (Figs. 3.4c and 3.9). To the
NW, the necking and distal margin domains are wide, preserving thick syn-rift deposits.
By contrast, to the SE, the necking domain is narrow with reduced syn-rift deposits (Figs.
3.4c and 3.9).
The Demerara plateau has evolved from an overfilled Jurassic half rift to an isolated raft
of continental crust (including the Jurassic syn-rift deposits) after separation of the eastern
flank of the Jurassic rift from the African lithosphere by the EAR in the Early Cretaceous
(Fig. 3.9d). The Demerara plateau crustal domain underwent less thermal subsidence and
preserved limited thickness of sediment by contrast with the surrounding margin segments
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and oceanic domains (Fig. 3.4c and 3.9). The plateau maintained as a bathymetric high
because its continental crust is relatively thick although consisting of pre-Jurassic conti-
nental crust thinned twice. Indeed, crustal thinning was, in part, compensated by the thick
CAR syn-rift and early post-rift deposits that make up to more than one third of its crustal
thickness (Fig. 3.9e). If the GS margin was magmatic, underplating might have contributed
to the isostatic balance as well (Figs. 3.4 and 3.5).
Isolation of the Demerara plateau therefore resulted from the interaction of two diachro-
nous rift systems. We suggest that the Demerara example illustrates a tectonic mechanism
able to produce continental ribbons, blocks or promontories at obliquely divergent conti-
nental margins with complex map traces, as opposed to more rectilinear divergent margins.
The 3D crustal geometry of Demerara-type continental blocks would have a first-order im-
pact on the inversion mode of continental margins under convergence in collisional orogens.
3.6 Conclusions
(i) We documented the formation of the Guiana shield passive margin at the junction
of the Central (Jurassic) and Equatorial (Early Cretaceous) Atlantic rifts from the crustal
structure of the Guiana/Suriname and Foz d’Amazonas basins. (ii) The contrasted kine-
matics of these rifts (the southern tip of the Central Atlantic rift system and the en-échelon
rifts of the Equatorial Atlantic) and their interactions produced a very segmented margin
with alternating transform/oblique and divergent margin segments.
(iii) Margin segments show various necking styles, with narrow transform/oblique seg-
ments and wide divergent segments. Thus, similarly to the segments of the African conju-
gate margin, the higher the obliquity of extension, the narrower the segments.
(iv) Additionally, the higher extension obliquity during Equatorial Atlantic rifting pro-
duced generally narrower segments than Central Atlantic rifting.
(v) The Equatorial Atlantic rift was also influenced by the thermal inheritance of the
Central Atlantic rifting. In the Demarara plateau area in particular, Equatorial Atlantic
rifting re-stretched the lithosphere before it fully recovered thermally from the Central
Atlantic rifting. The thinner lithosphere produced less syn-rift and early post-rift thermal
subsidence hence reduced syn-rift deposits along the Equatorial Atlantic margin segments.
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(vi) The continental lithosphere of the Demerara Plateau, between the two studied
basins, was therefore thinned twice as an interaction zone among the two rift systems.
The plateau became an isolated continental raft as a consequence of the two superimposed




La nature du très épais ensemble syn-rift (>21 km) de l’Atlantique Centrale n’est pas
connue et est source de débats. Il a en effet été proposé que ces dépôts soient de nature
volcanique, ayant des réflecteurs à fortes impédances, des géométries de SDR, une relati-
vement forte densité (Nemčok et al., 2016b; Reuber et al., 2016) et des vitesses sismiques
importantes (Museur et al., 2018). En revanche, aucun de ces éléments n’est un argument
incontestable en faveur de la nature volcanique de ces unités. Nous considérons plutôt, en
se basant sur les éléments évoqués dans Tableau 3.1, que cet ensemble présente des carac-
téristiques des dépôts terrigènes mélangés aux épanchements volcaniques avec un possible
enrichissement en sédiments dans les unités plus jeunes de l’ensemble.
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Table 3.2 – Tableau résumant les informations en faveur/contre de la nature volcanique
des dépôts syn-rift.
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L’amincissement lithosphérique sur l’ensemble de la marge s’exprime de façon différente
selon la nature du segment (transformant, oblique ou divergent) et son mode d’amincisse-
ment. Nous avons cartographié les domaines de rifts (ou domaines génétiques) traduisant
l’amincissement lithosphérique à partir de l’analyse des profils sismiques (réflexion 2D) et
en utilisant le modèle d’amincissement de Peron-Pinvidic et al. (2013) (Figs. 1.9 ; 3.11 et
3.12). Nous observons que les domaines de rifts sont systématiquement plus larges dans le
bassin de GS (Atlantique Central). De plus, la présence des domaines distaux ou hyper-
étendus n’est pas observable sur les segments transformants. Le plateau de Demerara était
affecté par deux necking successifs centre atlantique et équatorial ensuite.
Figure 3.11 – Coupe schématique illustrant la distribution des domaines de rift sur une marge passive
non - volcanique ; modifiée d’après Peron-Pinvidic et al. (2013).
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Figure 3.12 – Schématique représentation de la distribution des domaines génétiques de rift dans les
bassins de Guinan/Suriname (GS) et de Foz d’Amazonas (FOZ).
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4.1 Introduction
La marge passive du Craton Guyanais a connu une ouverture diachrone, par deux rifts
successifs, entre 200 et 165 Ma et entre 130 et 103 Ma (Fig. 4.1). Ce "double" rifting rend
cette marge particulièrement complexe, où des structures ont été créées lors du rifting de
l’Atlantique Central (200 - 165 Ma), réactivées et des nouvelles formées lors de celui de
l’Atlantique Équatorial (130 - 103 Ma). Cette cinématique impacte, par conséquent, l’or-
ganisation de la dynamique continentale, ainsi que l’architecture stratigraphique des deux
bassins (GS et FOZ). L’objectif global de cette étude est donc de proposer une évolution
paléo-géographique détaillée de la marge passive du Craton Guyanais, ainsi que de la poser
dans son cadre géodynamique. Nous souhaitons entre autre, étudier les formations, posi-
tions ainsi que migrations des dépocentres dans les bassins au cours de l’évolution de la
marge, depuis le rifting de l’Atlantique Central jusqu’à l’actuel (200 - 0 Ma). Les varia-
tions des taux de subsidence de la marge impacteront forcement la répartition lithologique
des sédiments. Connaitre cette répartition des faciès sédimentaires au cours du temps,
permettrais de tracer les réservoirs et les couvertures, ce qui est également un intérêt éco-
nomique. Il y a eu plusieurs études traitant de l’évolution de l’architecture stratigraphique
de la marge (Campbell, 2005; Yang and Escalona, 2011; Griffith, 2017; Nemčok et al.,
2016a,b; Sapin et al., 2016; Reuber et al., 2016) ou concentrées sur des objets particu-
liers, des contourites, des instabilités des pentes et glissements gravitaires (Loncke et al.,
2009; Pattier et al., 2013; Loncke et al., 2016; Tallobre et al., 2016), ainsi que sur le delta
de l’amazone (Hiscott et al., 1997; Jegou et al., 2008; Pirmez and Imran, 2003; Cobbold
et al., 2004; Watts et al., 2009). Dans cette étude nous essayerons de relier l’évolution de
la marge à la géodynamique continentale et d’évoquer des grands systèmes fluviatiles, qui
l’alimentaient au cour du temps et comment le remplissage des bassins variait en fonction
de l’évolution de ces derniers.
Afin d’atteindre nos objectifs, l’approche utilisée se base sur la construction et l’analyse
des cartes isopaques offshore (épaisseurs sédimentaires préservés), des cartes d’environne-
ment de dépôts et lithologiques pour chaque intervalle de temps, à l’échelle de la zone
d’étude. Ces cartes intègrent des cartes paléo-géologiques, avec des informations structu-
rales et magmatiques, réalisées par Ye (2016) et Bajolet (2018), à l’échelle continentale.
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Figure 4.1 – a. Carte représentant la dislocation de la Pangée avec le système de rift à 120 Ma
(Frizon de Lamotte et al., 2015; Ye et al., 2017). b. Carte géologique simplifiée du Craton Guyanais et sa
marge passive.
4.2 Matériel et Méthode
4.2.1 Données utilisées
Nous avons interprété ∼ 130 000 km de lignes sismiques réflexion 2D. Leur couverture
s’étend de la subduction des Caraïbes jusqu’à l’embouchure de l’Amazone. Nous avons eu
l’accès à 38 forages situés sur le plateau continentale et dans le domaine bathyal.
Les paléocartes géologiques de Ye et al. (2017); Bajolet (2018) servent de base à la
construction des cartes paléogéographiques du domaine marin de ce chapitre.
4.2.2 Paléo-cartes géologiques (Ye et al., 2017; Bajolet, 2018)
Les paléo-cartes-géologiques montrent la position des masses continentales, les paléo-
environnements sédimentaires, la tectonique, le magmatisme et la thermochronologie. Le
but est de carter les domaines en érosion ("Sources") et en sédimentation ("Sink") au cours
du Meso - Cénozoïque à l’échelle continentale. Pour chaque intervalle de temps considéré,
les événements ayant eu lieu durant cet intervalle sont représentés (activité des failles,
magmatisme, enfouissement ou dénudation déduites des données thermochronologiques).
Cependant, la position des continents est celle à la fin de chaque intervalle.
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Pour chaque intervalle de temps, les limites des bassins sédimentaires sont tracées à
partir des informations bibliographiques, des forages disponibles et des chartes stratigra-
phiques. Les environnements des dépôts sédimentaires sont regroupés en quatre domaines :
(1) continental, (2) transitionnel (côtier, lagunaire, deltaïque), (3) marin peu profond (pla-
teforme continentale c.a.d une bathymétrie < 200 m) et (4) marin profond. Les limites des
bassins sont généralement érosives. Une extension minimale des bassins a été calculée par
Bajolet (2018) et Ye et al. (2017). L’extension minimale des bassins varie en fonction des
pentes régionales des limites des bassins (0,3‰pour les bassins intracratoniques, 2‰pour
les bassins côtiers) et de l’épaisseur sédimentaire érodée, estimée. Les taux de dénudation
sur le Craton Guyanais varient entre ∼ 2 m/Ma et ∼ 24 m/Ma, avec une moyenne de ∼
10 m/Ma (Edmond et al., 1995; Bajolet, 2018). Ainsi, le retrait minimal de la bordure du
bassin est estimé en fonction des pentes des bassins sédimentaires et le taux de dénuda-
tion. Bajolet (2018) a également compilé des directions des paléocourants à partir de la
bibliographie, ce qui a permis d’estimer les positions approximatives de la ligne de partage
des eaux.
4.2.3 Cartes isopaques
Nous avons construit des cartes isopaques (épaisseur sédimentaire préservée) pour
chaque intervalle de temps considéré (Chapitre 3). Elles permettent de suivre la migra-
tion des dépocentres le long de la marge au cours du temps.
A partir des données de sub-surface, nous avons interprété 8 horizons stratigraphiques
(Fig. 4.2) :
Ces horizons correspondent à des surfaces d’érosion datées aux puits par biochronologie.
Nous les avons interpolé sur l’ensemble de la zone d’étude, afin de générer des cartes
isochores de chaque intervalle (8 cartes isochores), que nous avons converti en profondeur,
pour obtenir les cartes isopaques.
Afin de réaliser la conversion en profondeur, nous avons construit un modèle de vitesse
régional, couvrant toute la surface de la zone d’étude (Fig. 4.1b), avec de l’aide de Yann
MONTICO (ingénieur Total), à partir des vitesses sismiques disponibles aux puits (check
shot), ainsi que des champs de vitesses existants des acquisitions sismiques (PSDM et
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Figure 4.2 – Tableau des horizons stratigraphiques interprétés, montrant le mécanisme qui contrôle la
subsidence des bassins de Guiana/Suriname (GS) et de Foz d’Amazonas (FOZ) au cours du temps.
PSTM). Nous avons généré des cartes de vitesses pour chaque intervalle avec le logiciel
"SISMAGE" (Total). Les données de vitesses disponibles ne couvrent pas les parties distales
de notre zone d’étude. Nous avons donc extrapolé les courbes d’iso - vitesses manuellement.
A partir du modèle de vitesses, nous avons converti des horizons en profondeur, en
utilisant une loi avec sept couches (Layer cake) :
— la couche d’eau,
— du fond marin au toit de Miocène,
— du toit du Miocène au toit du Crétacé,
— du toit du Crétacé à la break up unconformity albienne,
— de la break up unconformity albienne au toit de l’Hautérivien,
— du toit de l’Hautérivien à la break up unconformity jurassique,
— de la break up unconformity jurassique au toit du socle.
La loi de conversion en profondeur utilisée est : (V2 = V1 + k (z – T1)), où V1 est la
vitesse de l’intervalle supérieur ; V2 est la vitesse de l’intervalle traité ; z est la profondeur
de l’intervalle ; T1 est la profondeur en temps de l’horizon stratigraphique supérieur de la
couche et k est un gradient de vitesses (k = (V2 - V1)/(T2 - T1). Pour la couche de l’eau
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nous avons appliqué une vitesse homogène de 1500 m/s. Pour la couche entre la break up
unconformity jurassique et le toit du socle" (165 - 200 Ma), nous avons utilisé la formule :
V2 = min( 7500, 5500*exp(k (z−T1)2000 ), car la vitesse augmente graduellement de 5500 m/s à
7500 m/s entre le toit et la basse de cette couche (gradient k = 0.0501).
Nous avons vérifié les profondeurs converties aux puits. Les écarts sont inférieures à 8
%. Les cartes isopaques ont ensuite été calculées à l’aide du logiciel "SISMAGE".
Nous avons interprété les réseaux de failles à partir des profils sismique, appuyés par les
cartes isopaques, où les courbes d’épaisseur très resserrées indiquent potentiellement une
faille. Nous avons donc repéré les failles normales actives syn-rift et post-rift, ainsi que les
structures d’inversions.
4.2.4 Cartes d’environnements de dépôts
Nous avons réalisé les cartes des environnements de dépôt à partir des données sis-
miques, forages, rapports de fin de sondage, logs et chartes stratigraphiques.
Nous avons défini quatre environnements de dépôt :
— (1) fluvio - deltaïque et continental,
— (2) transitionnel (plateforme continentale),
— (3) bathyal (talus),
— (4) abyssal (marin profond).
Ces informations complètent les paléocartes géologiques de Ye et al. (2017) et de Bajolet
(2018) en cartant les paléo-environnements du domaine offshore de la zone d’étude.
A partir de la sismique, nous avons tracé la position la plus distale de la rupture du
plateau continental (shelf break) pour chaque intervalle de temps, c’est à dire, la limite
distale de la plateforme continentale. Ensuite, nous avons repéré les limites distales des
talus, obtenus à partir de la morphologie des bassins et de la position du shelf break (maxi-
mum une bathymétrie de 200 m), se trouvant à une profondeur de ∼2000 m. Les plaines
abyssales ont été tracées par la suite (au delà de 2000 m de bathymétrie).
Les environnements deltaïques ont été identifiés par des clinoformes avec des réflecteurs
progradants sur la sismique. Le toit de l’unité est dans ce cas souvent érosif avec un
changement de faciès sismique, allant du sableux (faciès plus chaotique) vers plus argileux
104
(faciès plus stratifié).
Nos interprétations ont été vérifiées et ajustée spatialement avec les environnements
définis par les analyses paléontologiques des rapports de fin de sondage. Certains rapports
présentaient un descriptif complet des paléo-environnements, d’autres seulement la faune
et la flore. Les limites des dépôts vers le continent ont été estimées en extrapolant les
horizons vers le continent jusqu’à leur croisement.
Nous avons inclus sur chaque carte les informations géologiques du domaine continen-
tal (tectonique, sédimentaire, magmatisme, lignes de partage des eaux), issues de Bajolet
(2018).
4.2.5 Cartes lithologiques
La répartition lithologique des sédiments au cours du temps est très importante pour
la compréhension du système "Source to Sink". Elle est en lien direct avec la dynamique
d’érosion continentale. Nous avons établis les cartes lithologiques à partir des rapports de
fin de sondages, des logs et des chartes stratigraphiques. Nous avons estimé les composantes
lithologiques de chaque intervalle et carté six catégories :
— sable (composante sableuse >90 % ; généralement situé dans le domaine proximal,
fluvio - deltaïque).
— sable - argile (dépôts terrigènes à composante sableuse dominante >60 %).
— argile - sable (dépôts terrigènes à composante argileuse dominante >60 %).
— argile (composante argileuse >90 % ; généralement localisée dans les domaines dis-
taux).
— carbonate (généralement localisés sur la plateforme continentale).
— marne (dépôts au pieds des plateformes carbonatées en environnement bathyal).
Nous avons par la suite interpolé manuellement les lithologies entre les puits sur toute la
marge en respectant les environnements de dépôts et s’appuyant sur les cartes isopaques,
ainsi que la sismique pour les lithologies avec un faciès sismique typique. Par exemple,
le faciès à dominance sableuse, présente un faciès chaotique, non rectiligne (Fig. 4.3). La
lithologie à dominance argileuse a un faciès moins chaotique et plus stratifié. Les carbo-
nates possèdent des réflecteurs de forte amplitude, généralement rectilignes et stratifiés
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(Fig. 4.3). Nous avons complété les cartes lithologiques avec les complexes turbiditiques,
chenaux, canyons, debris flow et MTD (Mass Transport Deposits). Les appareils turbidi-
tiques sont formés de chenaux et des lobes à l’aval. En sismique, les chenaux ont des formes
en "moustaches" asymétriques, avec des forts réflecteurs au centre, des épaules latérales et
des bases érosives (Fig. 4.3). Les lobes se trouvent à l’aval des chenaux et montrent de
forts réflecteurs au centre et des bases érosives. Les canyons sont similaires aux chenaux,
mais de taille généralement plus importante et situés plus à l’amont. Les debris flow ont
des faciès très chaotiques, parfois transparents, bordés par un toit et une base de forte
impédance, érosive et rectiligne. Les MTD sont des objets situés généralement en bas de
pentes, avec des stratifications plissées à l’aval et des structures extensives à l’amont, avec
des discordances à la base et le toit (Fig. 4.3).
Figure 4.3 – Faciès sismiques des ensembles lithologiques (carbonates, dominés en sable, dominés en
argiles) et des objets sédimentaires (MTD’s, debris flow, chenaux, canyons, turbidites).
Les cartes des environnements de dépôt, d’isopaques et de lithologie de chaque intervalle
de temps sont présentées ci-dessous avec l’Amérique du Sud fixe. Sur chaque intervalle nous
avons représenté au mieux les structures tectoniques et sédimentaires majeurs contempo-
raines de la période en question. Les cartes des environnements de dépôt sont représentées
à leur positions à la fin de l’intervalle. Par exemple, pour l’intervalle 200 - 165 Ma, sont
représentés les environnements de dépôt d’âge 165 Ma. Les cartes isopaques représentent
les épaisseurs de sédiments déposés pendant l’intervalle et les failles actives de l’époque.
Les répartitions lithologiques sur la marge sont complétées par les fleuves susceptibles d’ali-
menter les bassins durant l’intervalle considéré et le shelf break, à l’emplacement le plus
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distal de l’intervalle.
La description des cartes commencera par une présentation de la situation géodyna-
mique et cinématique de la région (rifting actifs, leur propagation et l’activité des zone
de fractures). Les cartes isopaques seront décrites en précisant la localisation des dépo-
centres et les réseaux des failles qui les contrôlent. Les environnements de dépôt de la
marge seront ensuite présentés, ainsi que les évènements sur le continent, notamment : la
position approximative des paléo - lignes de partage des eaux, les structures tectoniques,
les indications thermochronologiques et latérisation du craton.
4.3 Évolution sédimentaire du domaine offshore au
cours du temps
200 - 165 Ma : syn-rift et début du post-rift précoce de l’Atlantique Central
(Fig. 4.4)
Géodynamique. Entre le Trias supérieur et le Jurassique inférieur, la terminaison
Sud du rift de l’Atlantique Central était divisée en deux branches. Une branche a formé la
bordure Ouest du plateau de Demerara et le bassin de GS. L’autre a provoqué un premier
amincissement dans la région au Sud-Est du plateau de Demerara (Figs. 3.7 et 4.4b). Nous
distinguons ainsi deux domaines sédimentaire localisés au niveau de ces deux branches. La
période considérée inclue la mise en place d’une large province volcanique, Central Atlantic
Magmatic Province (CAMP, ∼ 200 Ma ; Marzoli 1999; Milani and Zalan 1999). A la fin de
l’intervalle (∼ 165 Ma), les deux Amériques sont séparées, mais le Gondwana Occidental
est encore assemblé.
Épaisseurs des dépôts offshore (Fig. 4.4b). La nature exacte de l’unité syn-rift
n’est pas connue, mais nous proposons qu’elle soit volcano - sédimentaire (voir annexe du
Chapitre 3 et tab. 3.1). Le dépocentre, allongé le long d’un axe NE-SO, est en contact
avec l’embouchure de l’actuel fleuve de Berbice au Sud-Ouest et s’élargit vers le Nord-Est
(Fig. 4.4b). Le dépocentre est limité par des failles syn-rift. L’épaisseur maximale (∼ 21
km, si les dépôts sont volcano - sédimentaires) est atteinte au centre du rift, au niveau de
l’actuel plateau de Demerara, où les failles normales antithétiques ont généré de l’espace
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disponible par subsidence tectonique (Figs. 3.4a et 4.4b). Au Sud-Ouest et Nord-Ouest
de l’actuel plateau de Demerara, des petits dépocentres suivent les failles transformantes
sénestres.
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.4c). Malgré l’importante accom-
modation, la terminaison Sud de l’Atlantique Centrale présente des bathymétries faibles.
Les dépôts sont, en effet, fluvio - deltaïques sur la plateforme continentale, argilo - sableux
et possiblment volcaniques liés à la CAMP. La lithologie est plus carbonatée au Nord, le
long du segment de Guinée (Davison, 2005; Olyphant et al., 2017). Dans le domaine distal,
au Nord - Ouest, à l’environnement abyssal est argileux. Le long de la branche Sud - Est
du rift, les dépôts sont fluvio - deltaïques et argilo - sableux.
Domaine Continental. Les données thermochronologiques suggèrent un refroidisse-
ment (dénudation) lent du craton (Fig. 4.4b ; Barbarand 2018).
Bilan. Entre 200 et 165 Ma, la terminaison Sud du rift de l’Atlantique Central se
séparait en deux branches, de part et d’autre de l’actuel plateau de Demerara, sous lequel
était situé le depocentre syn-rift. Le dépocentre majeur, (plus de 21 km d’épaisseur), semble
être connecté au continent au niveau de l’actuel exutoire du fleuve de Berbice. Si les dépôts
syn-rift sont terrigènes, ceci peut être interprété comme un apport par un drainage NE -
SO.
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Figure 4.4 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 200 - 165 (syn - rift de l’Atlantique Centrale).
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165 - 130 Ma : post-rift précoce de l’Atlantique Central (Fig. 4.5)
Géodynamique. Après la rupture lithosphérique à l’Ouest du plateau de Demerara,
l’expansion océanique sépare l’Amérique du Nord et du Sud (Fig. 4.5). La branche Sud-
Est du rift progresse jusqu’à l’actuelle embouchure de l’Amazone, en réactivant des failles
héritées du Précambrien (Costa et al., 2002) et provoque une subsidence au niveau du futur
graben de Marajo (Figs. 3.8 et 4.5).
Épaisseurs des dépôts offshore (Fig. 4.5b). Le dépocentre se déplace vers l’Ouest,
c.a.d, vers le distal par rapport au dépocentre syn-rift (Figs. 4.4b et 4.5b). L’épaisseur
maximale (∼ 7 km) se localise où la croûte continentale a été le plus amincie, c’est à dire
dans la zone où la subsidence thermique est à priori maximale (Figs. 3.4c et 4.5b). Les
dépocentres le long des failles transformantes persistent au Sud-Ouest et Nord-Ouest de
l’actuel plateau de Demerara. Nous pouvons donc supposer que ces failles transformantes
sont encore actives et créent de l’accommodation.
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.5c). La plateforme carbonatée
(marin peu profond) se développe autour de la terminaison Sud de l’Atlantique Central.
Au-delà du shelf break, les dépôts sont marno - calcaires sur la pente et argileux dans la
plaine abyssale. La marge enregistre une transgression, attestée par le recul du shelf break
vers le continent (Figs. 3.4 et 3.5 ; à consulter sur les coupes sismiques, car l’échelle des
cartes utilisée ne permet pas pleinement cette observation). Cette tendance est cohérente
avec le passage d’une sédimentation terrigène à carbonatée, suggérant la réduction du
flux terrigène issus du continent. La présence des dépôts d’estuaire au niveau de l’actuelle
embouchure d’Essequibo pourrait, malgré tout, indiquer localement l’existence d’un delta.
Dans la branche Sud-Est du rift, ainsi que le graben de Marajo, les dépôts sont fluvio
- deltaïques et sablo - argileux.
Bilan. Après la rupture lithosphérique, le dépocentre, de l’intervalle 165 - 130 Ma,
migre vers le distal par rapport à celui du syn-rift (Figs. 4.4b et 4.5b). L’épaisseur maximale
du dépôt est localisée au Nord-Ouest de l’actuel plateau de Demerara, où la subsidence
thermique est maximale (Figs. 3.4c et 4.5b). Une plateforme carbonatée envahit le plateau
continental. La marge est en transgression avec le flux terrigène réduit.
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Figure 4.5 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 165 - 130 (early post-rift de l’Atlantique Centrale).
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130 - 103 Ma : post-rift précoce de l’Atlantique Central ; syn-rift et début du
post rift de l’Atlantique Equatorial (Fig. 4.6)
Géodynamique. Pendant que l’Atlantique Central continue son expansion, le rifting
de l’Atlantique Équatorial s’initie au Barremien (∼ 130 Ma), à l’Est et au Nord de l’actuel
plateau de Demerara, par un système de rift en échelon et de failles dextres (Basile et al.,
2005; Moulin et al., 2010; Ye et al., 2017). La lithosphère du plateau de Demerara est donc
soumise à un deuxième amincissement. L’extension est perturbée par un événement trans-
pressif de l’Aptien supérieur (∼ 112 Ma ; Gouyet et al. 1994; Benkhelil et al. 1995; Basile
et al. 2005; Mercier de Lépinay et al. 2016), qui réactive certaines failles syn-rift de l’At-
lantique Central (Chapitre 3 ; Figs. 3.4a, 3.5 et 4.6b). La discordance albienne (Equatorial
Break-Up Unconformity EBU) tronque ces structures (Figs. 3.4a, 3.5). Cette transpression
est possiblement liée au changement de direction d’expansion, passant de SE - NO à plus
ESE - ONO, par la rotation de la plaque africaine (Benkhelil et al., 1995).
L’océanisation de l’Atlantique Équatorial débute à l’Albien Supérieur (∼ 103 Ma). Elle
est cependant diachrone le long du rift, avec une rupture lithosphérique entre les failles
transformantes 4°N et Saint Paul en dernier (Ye et al. 2017; Gillard et al. 2017 ; Figs. 4.1
et 4.6a).
Sur le continent, le rifting de l’Atlantique Équatorial réactive des failles normales dans
le graben de Takutu et provoque de l’extension dans le graben de Marajo, qui se propage
selon l’héritage structural pré-cambrien (Figs. 3.1, 3.8 et 4.6b ; Costa et al. 2002).
Épaisseurs des dépôts offshore (Fig. 4.6b). A l’Ouest du plateau de Demerara, le
dépocentre principal (d’épaisseur maximale ∼ 6 km) poursuit sa migration vers la partie
distale de la marge de l’Atlantique Central. Les failles normales au Sud-Ouest et Nord-
Ouest de l’actuel plateau de Demerara semblent cinématiquement liées aux failles trans-
formantes. Des MTD (Mass Transport Deposits), générés suite à l’évènement transpressif
de l’Aptien (∼ 112 Ma), se propagent vers le Nord-Ouest (Figs. 3.4a, 3.8, 4.6b et 4.6c). La
direction du déplacement est possiblement en lien avec la faille transformante sénestre au
Nord du plateau de Demerara (Figs. 3.6 ; 4.4b ; 4.5b et 4.6b). L’ensemble est tronqué par
la discordance aptienne (∼ 112 Ma), indiquant la fin de l’évènement. L’épaisseur maximale
des dépôts de l’intervalle 130 - 103 Ma, pourrait être exagérée par ces MTD allochtones.
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Les dépôcentres dans le bassin de GS sont légèrement allongés vers l’actuel fleuve de
Berbice, suggérant une possible reconnexion avec ce drainage, potentiellement guidée par
l’héritage structural syn-rift. La présence d’une microflore semblable à celle du graben de
Takutu, observée dans un forage au Sud-Ouest du plateau de Demerara, est compatible
avec l’hypothèse d’un drainage englobant ce graben vers le bassin de GS.
La marge de l’Atlantique Équatorial montre deux dépocentres, limités par des failles
syn-rift de directions NNO, NO et NE :
— le premier sur la segment divergent Est du plateau de Demerara (∼ 1.5 km) et
— le second au Nord-Est d’Amapa (∼ 6 km), connecté au graben de Marajo.
Ces dépôts remplissent un espace disponible créé par la subsidence tectonique dans la zone
de necking et le domaine hyper-étendu (Figs. 3.5 et 3.6).
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.6c). La transgression se poursuit
sur l’ensemble de la marge, accompagnée du recul du shelf break (Figs. 3.4 et 3.5). A l’amont
du shelf break, les dépôts carbonatés sont remplacés par des dépôts terrigènes sableux -
argileux. La plateforme carbonatée persiste cependant au Nord de Parnaiba et sur la marge
africaine.
Sur la marge Atlantique Équatorial, en amont du shelf break, les environnements de pla-
teforme continentale remplacent les dépôts fluviaux - deltaïques. Les environnements de
dépôts sont bathyaux et abyssaux au-delà du shelf break. La mise en place des complexes
turbiditiques au Nord de Cayenne et Nord-Est d’Amapa indique que les bassins atteignent
des bathymétries importantes pendant le syn-rift de l’Atlantique Équatorial. L’environne-
ment de dépôt bathyal entre les zones de fractures 4°N et St. Paul, alors qu’il est abyssal
sur les régions voisines, est cohérent avec le fait que c’est le dernier segment de la marge à
atteindre la rupture lithosphérique.
Domaine Continental. La ligne de partage des eaux se situe approximativement au
Sud du graben de Takutu et de Maroni et Sud- Ouest du graben de Marajo (Fig. 4.6b ;
Bajolet 2018). Les données thermochronologique (Barbarand 2018 ; Fig. 4.6b) indiquent un
refroidissement (dénudation) du domaine cratonique au Sud de Cayenne et un réchauffe-
ment (enfouissement) dans le bassin Amazonien.
Bilan. Le rifting de l’Atlantique Équatorial a lieu durant l’intervalle 130 - 103 Ma et
atteint la rupture lithosphérique à la fin de la période. Les bassins de l’Atlantique Équa-
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torial atteignent des bathymétries importante dès le syn-rift (mise en place de systèmes
turbiditiques ; Fig. 4.6c). La marge connait un épisode de transpression (∼ 112 Ma), réac-
tivant des failles syn-rift de l’Atlantique Central et générant des MTD au Nord-Ouest du
plateau de Demerara. La sédimentation carbonatée est remplacée par des dépôts terrigènes
à dominante sableuse, indiquant une augmentation d’alimentation terrigène de la marge
par le continent. La position des dépocentres est contrôlée par la subsidence thermique à
l’Ouest de l’actuel plateau de Demerara et par la subsidence tectonique à l’Est.
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Figure 4.6 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 130 - 103 (early post-rift de l’Atlantique Centrale et syn-rift de l’Atlantique Équa-
torial).
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103 - 83 Ma : post-rift précoce de l’Atlantique Central et Équatorial (Fig. 4.7)
Géodynamique. L’Atlantique Équatorial atteint le stade drift après la rupture li-
thosphérique à l’Albien Supérieur (∼ 103 Ma). Des failles normales sont encore actives
localement, ainsi que des structures d’inversion, de part et d’autre, de la faille transfor-
mante de 4°N (Figs. 3.8, 4.1 et 4.7b). Une réorganisation des pôles de rotation des plaques
réactiverait les failles transformantes 4°N et Saint Paul en inverse. Cet évènement est
contemporain en Afrique avec l’inversion du Santonien supérieur du rift de Bénoué (Ben-
khelil, 1989; Guiraud et al., 1992; Guiraud, 1993; Guiraud and Bosworth, 1997; Ye et al.,
2017).
Épaisseur des dépôts offshore (Fig. 4.7b). A l’Ouest du plateau de Demerara,
le dépocentre de la marge atlantique centrale continue sa migration vers le distal. Le dé-
pocentre principal (∼ 4 km), allongé dans la direction NNO, se situe face à l’actuelle
embouchure du fleuve Berbice.
Sur la marge de l’Atlantique Équatorial les deux dépocentres migrent légèrement vers
le distal par rapport à l’intervalle antérieur, au Nord de l’actuelle embouchure d’Oyapock
(∼ 2 km) et au Nord-Est d’Amapa (∼ 7 km ; Figs. 4.6b et 4.7b). Ce dernier dépocentre
reste connecté au graben de Marajo.
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.7c). La transgression se poursuit
sur l’ensemble de la marge avec le recul du shelf break vers le continent (Figs. 3.4, 3.5 et
3.6).
Sur la plateforme continentale de la marge de l’Atlantique Équatorial, la sédimentation
reste sablo - argileuse. Un delta s’installe au Nord-Est de l’actuelle embouchure du fleuve
Oyapock. Les dépôts sont à dominante argileuse dans le bassin de GS (à l’Ouest de l’actuelle
embouchure du fleuve Berbice) et au Nord de Parnaiba (à l’Est du bassin de FOZ).
Plusieurs systèmes turbiditiques se forment durant cet intervalle, entre les grabens syn-
rift, à l’intersection des failles normales, c’est à dire à la transition entre les segments
divergents et transformants de la marge (Figs. 4.1 et 4.7c). Un important complexe turbi-
ditique, allongé selon une direction Nord-Ouest, se forme face à l’actuelle embouchure du
fleuve Berbice. Il est alimenté en sédiments par un canyon, visible sur la sismique 2D, au
moins depuis le Santonien (Figs. 4.4, 4.8, 4.12 et 4.17). D’autres systèmes turbiditiques,
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moins importants mais composés de plusieurs lobes, se forment dans le bassin de FOZ
(au Nord de Cayenne et Amapa). Ils semblent être alimentés par des petits canyons, à
l’exutoire des paléo-fleuves Maroni, Oyapock et Tocantins.
Domaine Continental. La ligne de partage des eaux serait repassée au Nord du
graben de Takutu (Bajolet, 2018). La taille des bassins versants, alimentant le bassin de
GS (entre Cayenne et Georgetown), serait plus réduite que celle de la période précédente
(Fig. 4.7b).
Les données thermochronologique (Barbarand 2018) indiquent un refroidissement (dé-
nudation) du bassin Amazonien au niveau de cette ligne de partage des eaux (Fig. 4.7b).
Bilan. L’Atlantique Équatorial atteint son tour la phase drift. Les failles normales,
proche des transformantes, sont actives. Les extrémités Ouest et Est de la faille trans-
formante 4°N sont inversées. L’inversion (transpression à ∼ 112 Ma) s’est produit plus
au Nord durant l’intervalle précédent, suggérant une migration vers le Sud de l’inversion
(Figs. 3.8 et 4.7b). L’inversions n’impacte cependant pas beaucoup la distribution des dé-
pocentres majeurs. De nombreux complexes turbiditiques s’installent à la transition entre
les segments divergents et transformants de la marge. Au Sud-Ouest du plateau de Deme-
rara, le complexe turbiditique est relié à l’actuelle embouchure du Berbice par le canyon
observable en sismique (Figs. 4.3 et 4.12). Dans le bassin de FOZ, au Sud-Est du plateau de
Demerara, les dépôts sont riches en sable et enrichis en quartz-arénites dans les complexes
turbiditiques, alors que le bassin de GS, à l’Ouest du plateau de Demerara, est dominé par
les dépôts argileux.
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Figure 4.7 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 103 - 83 (early post-rift de l’Atlantique Centrale et Équatorial).
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83 - 66 Ma : tardi post-rift de l’Atlantique Central et Équatorial (Fig. 4.8)
Géodynamique. Au cours de l’intervalle Santonien Supérieur - Maastrichtian Supé-
rieur (83 - 66 Ma), nous n’observons plus d’activité des failles majeures.
Épaisseur des dépôts offshore (Fig. 4.8b) Les positions des dépocentres sont glo-
balement similaires aux périodes antérieures, avec quelques différences liées à la dynamique
continentale (Figs. 4.7b et 4.8b). Celui du bassin de GS, en face du paléo-Berbice (∼ 4 km),
est plus proximal et moins étendu, suggérant une possible diminution du flux terrigène.
Les deux dépocentres du bassin de FOZ, à l’Est du plateau de Demerara (∼ 3 km et ∼ 7
km), sont au contraire plus étendus, suggérant une posible hausse du flux terrigène à cet
endroit.
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.8c) La marge enregistre une
progradation générale, avec la présence des deltas en aval de dépôts alluviaux (Figs. 3.4, 3.5
et 3.6). Cependant, des régions au SSO et SE du plateau de Demerara semblent épargnées
de cette tendance. Globalement, l’environnement fluvio - deltaïque progresse sur toute la
marge vers le Nord, sauf au Nord de Parnaiba. La sédimentation est terrigène à dominance
sableuse entre les actuelles embouchures de l’Amazone et du Berbice.
Dans le bassinde GS (en face du paléo - Berbice) et dans le bassin de FOZ (au Nord de
Cayenne et au Nord-Est d’Amapa), les complexes turbiditiques sableux sont toujours fonc-
tionnels et alimentés, d’Ouest en Est, par les paléo-fleuves de Berbice, Maroni, Oyapock,
Amazon et Tocantins.
Domaine Continental. La ligne de partage des eaux migre vers le Nord depuis le
Crétacé Inférieur sur la partie Ouest du Craton Guyanais, mais recule vers le Sud sur la
partie Est (Figs. 4.7b et 4.8b). Les aires drainées diminuent donc à l’Ouest et augmentent
à l’Est.
Les résultats thermochronologiques suggèrent que le bassin amazonien est toujours
soumis à la dénudation (Fig. 4.8b ; Barbarand 2018).
Bilan. A ce stade, il n’y a plus d’activité importante des failles majeures. Les dépôts
sableux dominent de part et d’autre du plateau de Demerara (Fig. 4.8c). Les complexes tur-
biditiques, formés auparavant, continuent à fonctionner, avec un enrichissement en quartz
- arénite dans le bassin de GS à son tour. Cependant, le dépocentre dans ce bassin se
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rapproche du continent, pouvant suggérer une diminution du flux terrigène.
66 - 6 Ma : diminution du flux terrigène vers la marge (Fig. 4.9 et 4.10)
Géodynamique. Les deux périodes suivantes ayant une configuration géodynamique
comparable (66 - 23 Ma et 23 - 6 Ma ; Figs. 4.9 et 4.10 respectivement), sont décrites
ensemble dans ce paragraphe.
A partir de ∼ 83 Ma, la répartition des dépôts sédimentaires est principalement contrô-
lée par les grands systèmes fluviatiles. Cependant, au Miocène, le front de subduction des
Caraïbes a migré au niveau de l’actuelle embouchure de l’Orénoque, entrainant une flexure
de la partie distale de la marge du bassin de GS (Fig. 4.9 ; Yang and Escalona 2011).
Épaisseurs des dépôts offshore (Figs. 4.9b et 4.10b) La position des dépocentres
reste quasi - identique à celle de l’intervalle précédent (83 - 66 Ma). Ils occupent cependant
des surfaces moins importantes, potentiellement en lien avec la diminution du flux terrigène.
Environnements de dépôt et lithologies (Figs. 4.9c et 4.10c). La marge est
globalement en aggradation - progradation, excepté dans le bassin de GS, au Nord de
Georgetown où elle est en transgression (tendance inverse à la période précédente 83 - 66
Ma ; Figs. 3.4b et 3.4c).
En amont du shelf break, la plateforme carbonatée progresse vers le continent, en dépit
des apports fluvio - deltaïques (Figs. 4.9a et 4.10a). Les carbonates occupent la quasi
intégralité de la plateforme continentale du bassin de FOZ au Miocène. Dans le bassin de
de GS, des deltas se forment à l’exutoire des fleuves Berbice et de l’Orénoque à partir du
Miocène, indiquant potentiellement des sources d’apports terrigènes locales (Fig. 4.9c). Un
système turbiditique sableux persiste notamment au droit du delta du Berbice (Figs. 4.10a
et 4.10c).
Les complexes turbiditiques carbonatés à l’Est du plateau de Demerara (au Nord de
Cayenne), sont probablement issus de l’érosion de la plateforme carbonatée.
Domaine Continentale. La position approximative de la ligne de partage des eaux
est globalement stationnaire depuis le Maastrichtian (Fig. 4.10b).
Le socle du bassin amazonien est en refroidissement pendant la période 66 - 23 Ma
(dénudation), puis stable au Miocène (Figs. 4.9b et 4.10b ; Barbarand 2018). La région
est soumise à une importante latérisation depuis le Paléogène au moins (Figs. 4.9c et
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4.10c ; Théveniaut and Freyssinet 1999, 2002; Monsels 2016; Bajolet 2018), indiquant un
climat chaud et humide favorisant l’altération chimique. La préservation de ces couvertures
latéritiques indiquent sur des très faible taux d’érosion opérant sur le craton.
Bilan. Le retrait de la subduction des Caraïbes, progresse vers l’Est, provoquant la
flexure de la marge distale du bassin de GS et la migration de l’exutoire de l’Orénoque
vers l’Est (Villamil, 1999; Bajolet, 2018). La subsidence se crée au niveau de l’actuelle
embouchure de l’Orénoque avec une tendance trasgressive dans cette partie de la marge et
plutôt progradante en face du Berbice (plus à l’Est du front de subduction). Une impor-
tante plateforme carbonatée se développe depuis le Paléogène ainsi qu’une latérisation du
domaine cratonique. La préservation des surfaces latéritiques montre que les érosions sont
faibles sur le craton à cette période. La plateforme carbonatée est plus développée dans le
bassin de FOZ que dans le bassin de GS, indiquant une diminution plus importante des
flux terrigènes dans le bassin de FOZ. Au Miocène, la plateforme carbonatée du bassin de
GS, commence à être remplacée par des dépôts terrigènes. Des deltas situés en face des
exutoires des fleuves Berbice et de l’Orénoque existent en effet à cette période.
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Figure 4.8 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 83 - 66 Ma (late post-rift de l’Atlantique Centrale et Équatorial).
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Figure 4.9 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 66 - 23 (early post-rift de l’Atlantique Centrale et Équatorial).
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Figure 4.10 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-
gique pour la période 23 - 6 (early post-rift de l’Atlantique Centrale et Équatorial).
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6 - 0 Ma : importants apports terrigènes sur la marge (Fig. 4.11)
Géodynamique. Entre le Miocène supérieur et l’actuel, le retrait de la subduction des
Caraïbes se poursuit vers l’Est et dépasse l’embouchure de l’Orénoque.
Épaisseur des dépôts offshore (Fig. 4.11b) L’établissement de deux nouveaux
dépocentres importants modifie considérablement l’organisation du bassin par rapport aux
périodes précédentes. Le premier dépocentre, entre les exutoires de l’Orénoque et du Ma-
roni (∼ 5 km), se localise au niveau de la flexure liée au front de la subduction des Caraïbes.
L’autre dépocentre, situé à l’exutoire de l’Amazone (>7 km), s’étend jusqu’au Nord du pla-
teau de Demerara. Ce dépocentre majeur, accumulé en peu de temps (∼ 6 Ma), est associé
à un effondrement gravitaire, accompagnés par des failles normales amont et compensées
par des failles inverses en aval.
Environnements de dépôt et lithologies (Fig. 4.11c). L’avancée du shelf break
vers le large indique que la marge est en progradation (Figs. 3.4, 3.5 et 3.6). Cette dernière
est accompagnée par la croissance de nombreux deltas aux embouchures de l’Orénoque, de
l’Essequibo, du Maroni, de l’Oyapock et de l’Amazone (d’Ouest en Est ; Fig. 4.11a). Les im-
portants systèmes turbiditiques sableux sont associés à ces deltas, à l’aval des grands fleuves
(Orénoque, Essequibo, Maroni, Amazone). Le plus imposant, situé en face de l’Amazone,
s’étend sur plus de 450 km vers le Nord-Ouest et plus de 350 km vers le Nord-Est.
La plateforme carbonatée est intégralement remplacée par des dépôts terrigènes, plus
sableux vers le continent entre l’Amazone et l’Orénoque. Des dépôts carbonatés restent
cependant présents à l’Est du bassin de FOZ (au Nord de Parnaiba ; Fig. 4.11c).
La marge est instable et développe de nombreux MTD et debris flow, situés en bas
des talus. Ces derniers sont générés par la flexure lithosphérique de faible longueur d’onde
provoquée par subsidence en aval du shelf break et soulèvement en amont (Watts et al.,
2009).
Domaine Continental. La ligne de partage des eaux se situe plus au Sud (hors de
la carte). Sa migration s’accompagne donc potentiellement de l’augmentation des aires
drainées. Cette dynamique serait liée à la croissance du relief des Andes et un change-
ment climatique (Hoorn et al., 1995, 2010, 2011; Shephard et al., 2010), induisent une
réorganisation des drainages de l’Orénoque et de l’Amazone jusqu’à acquérir leurs géomé-
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tries actuelles. Ils transportent des sédiments issus de l’érosion des Andes et de ses bassins
d’avant pays, vers la marge du craton.
La sédimentation reprend dans le graben de Takutu avec des dépôts sableux, comme
dans les bassins amazonien et Marajo, exerçant probablement le rôle des bassins de transit
entre le craton et la marge (Fig. 4.11c).
Les données thermochronologiques indiquent que la côte, entre les fleuves du Maroni
et du Berbice, ainsi que les bassins offshores au Sud-Ouest de Demerara, subsident (Fig.
4.11b ; Barbarand 2018).
Bilan. Le retrait de la subduction des Caraïbes, se propage toujours vers l’Est, depas-
sant l’embouchure de l’Orénoque. La plateforme carbonatée est intégralement remplacée
par des dépôts terrigènes, à l’exception du domaine à l’Est du bassi de FOZ (au Nord de
Parnaiba ; Fig. 4.11c). Des systèmes fluviatiles majeurs s’installent et alimentent la marge
en sédiments terrigènes (Orénoque, Essequibo, Maroni, Oyapock, Amazon). La déviation
de l’Orénoque se produit durant le Miocène moyen suite à la croissance des Andes du Nord
et le retrait de la subduction des Caraïbes vers l’Est. L’Amazone acquière son drainage
actuel au Miocène supérieur (∼ 6 Ma). L’apport terrigène par les fleuves a noyé la plate-
forme carbonatée dans les bassins de GS et de FOZ. Dans le bassin de GS, le dépocentre
majeur migre vers la fosse du front de subduction des Caraïbes (Fig. 4.11b). Dans le bassin
de FOZ, le dépocentre principal de l’Amazone est associé à une déformation gravitaire. Les
bassins offshore subsident, sous la charge sédimentaire (Fig. 4.11b).
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Figure 4.11 – Cartes des environnements de dépôts sédimentaires, d’épaisseur sédimentaire et litholo-



















































































L’ouverture de cette marge atlantique du Craton Guyanasi est diachrone, avec deux
rifts successifs formant les bassins de GS et de FOZ et le plateau de Demerara subissant
ainsi deux amincissements (Chapitre 3). La formation de ces rifts aurait été influencée par
un héritage structural pré - cambrien (Szatmari 1983; Benkhelil et al. 1995; Davison 2005 ;
Fig. 3.1b).
Les cartes des environnements de dépôts, isopaques et lithologiques ont permis de vi-
sualiser une constante évolution du remplissage de la marge du Craton Guyanais. Son
ouverture diachrone se reflète par l’évolution sédimentaire différée de ses deux bassins.
Lorsque l’environnement des dépôts devient marin dans le bassin de GS (ouvert au Juras-
sique), dans le bassin de FOZ (ouvert au Crétacé inférieur) il est encore continental. Tout
au long de son histoire les bassins présentent une alternance du remplissage à dominante
sableuse, argileuse ou carbonatée, la mise en place des appareils turbiditiques et les migra-
tions des dépocentres. Dans cette partie nous essayerons de discuter sous quels facteurs,
externes ou internes à la marge, son évolution est influencée et proposerons une dynamique
des systèmes fluviatiles l’alimentant.
4.4.1 Paléo - drainages alimentant les bassins de la marge du
Craton Guyanais
Avant la configuration moderne des drainages continentaux, où l’Orénoque et l’Amazone
fournissent la majorité des apports terrigènes sur la marge, deux autres paléo - systèmes
étaient dominants au Crétacé : les paléo - Berbice et paléo - Tocantins. Aujourd’hui, le
Berbice s’écoule sur 600 km vers le Nord entre le Nord du graben de Takutu et le bassin de
GS (à l’Est de Georgetown ; Fig. 3.1b). Le Tocantins parcourt une distance de 2600 km entre
une région à l’Ouest de Brasilia et le graben de Marajo (Fig. 3.1b). Il draine actuellement
l’Ouest du bassin sédimentaire de Parnaiba. Nous proposons que les drainages de paléo -
Berbice et paléo - Tocantins existaient dès le syn-rift de l’Atlantique Centrale et Équatorial
respectivement, avec une évolution différente, propre à chacun des deux drainages.
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Le syn-rift du bassin de GS et le paléo - Berbice
La nature exacte des dépôts syn-rift jurassiques de la terminaison Sud de l’Atlantique
Central est une source de débats. Sur la base des éléments évoqués dans l’annexe du
Chapitre 3 (Tab. 3.2), nous supposons ici que cet ensemble corresponde à des dépôts
terrigènes, mélangés à des épanchements volcaniques, possiblement plus importants vers le
distal (géométrie des dépôts devenant plus semblable aux SDR en sismique).
Les premiers dépôts syn-rift sont en générale issus de l’érosion des épaulements du
rift, formés par la flexure isostatique et occupent une largeur de quelques dizaines de
kilomètres (Braun and Beaumont, 1989). Ces épaulements sont limités spatialement et
définissent souvent la ligne de partage des eaux régionale (Braun, 2018). En Grèce et dans
le Nevada, le remplissage sédimentaire des bassins syn-rift montre, dans un premier temps,
des bassins versants perpendiculaires à l’axe du rift, érodant les épaulements (Leeder et al.,
1991; Leeder and Jackson, 1993; Jackson, 1994; Collier and Gawthorpe, 1995). Un drainage
axial, plus important, se développe ultérieurement, s’écoulant vers les parties du rift où le
jeu des failles est plus important (Leeder and Jackson, 1993; Jackson, 1994; Gawthorpe
and Leeder, 2000). Malgré la difficulté de reconnaitre la présence d’un drainage jurassique
en sismique, nous proposons l’existence d’un drainage axial orienté Nord - Est, relié au
paléo - Berbice et alimentant le bassin de GS en sédiments durant le rifting de l’Atlantique
Central (200 - 165 Ma ; Figs. 4.5b et 4.14a). La géométrie du bassin de GS syn-rift et
son réseau de faille cartés sont en effet en accord avec les modèles morphotectoniques de
rifts (Figs : 4.4b et 4.13a ; Leeder and Jackson 1993; Jackson 1994; Gawthorpe and Leeder
2000). Le drainage s’écoule entre les failles syn-rift, de la partie étroite vers la plus large du
bassin, soit, du Sud - Ouest au Nord - Est (Figs. 4.4b et 4.13a). Son point d’entrée dans le
bassin est positionné entre les failles normales du bassin de GS et des structures réactivées
(Pisco Jurua fault Szatmari 1983) les reliant au graben de Takutu (Figs. 4.4b et 4.13a).
La limite Sud du bassin versant alimentant le bassin de GS se positionnait quelques parts
dans une zone entre le graben de Takutu et le bassin de GS. Ces deux bassins n’étaient pas
connectés, car un haut structural, au Nord du graben de Takutu, empêchait la connexion
jusqu’au Jurassique supérieur (Crawford et al., 1985).
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Figure 4.13 – Cartes illustrant les phases de rifting et les directions principales d’apports terrigènes,
contrôlés par les failles syn-rift pour a. l’Atlantique Central et b. l’Atlantique Équatorial.
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Climax du paléo - Berbice, syn-rift du bassin de FOZ et le paléo - Tocantins
Après la rupture lithosphérique dans le bassin de GS (∼ 165 Ma), le développement
des carbonates durant la période du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur (165 - 130
Ma), marque probablement une diminution des flux terrigènes (Fig. 4.5c). Cette baisse
est potentiellement liée à la disparition du relief et au changement climatique, favorisant
l’altération (détaillée dans 4.4.3). Un puits dans le bassin de GS, situé au droit de l’actuel
exutoire du fleuve Essequibo, présente à sa base des dépôts pré - barremiens (possiblement
du Neocomien). Ils sont grano - décroissants (sur ∼ 160 m), déposés directement sur le socle
altéré et présentent une importante altération également (des feldspaths kaolinitisés). Ceci
pourrait traduire une augmentation du temps de transports de ces dépôts, potentiellement
due à la baisse du flux suite à l’aplanissement de la région.
Durant la période entre le Barremien inférieur et l’Albien supérieur (130 - 103 Ma) le
bassin de GS enregistre une augmentation d’apport terrigène, recouvrant les dépôts carbo-
natés (Figs. 4.5 et 4.6). La présence d’une microflore semblable dans le graben de Takutu
et dans le bassin de GS (au Sud - Ouest du plateau de Demerara), permet de suggérer
l’existence d’un bassin versant englobant ce graben et drainant vers le bassin de GS. De
plus, cette période coïncide avec le comblement du graben de Takutu où l’environnement
des dépôts évolue du lacustre vers le fluviatile (McConnell, 1968, 1980; Crawford et al.,
1985; Eiras and Kinoshita, 1988) et la sédimentation devient enrichie en quartz (Van der
Hammen and Burger, 1966; Crawford et al., 1985; Eiras and Kinoshita, 1988). Nous pou-
vons donc supposer que l’augmentation de l’apport terrigène entre le Barremien inférieur
et l’Albien supérieur provient de l’augmentation de l’aire drainée du paléo - Berbice, du
comblement du graben de Takutu et de transit sédimentaire vers la marge. Les études de
Lujan (2008) et Lujan and Armbruster (2011) sur la répartition des poissons du genre Li-
thoxus (vivant dans l’environnement fluviatile), proposent notamment que l’aire du paléo -
Berbice englobait au Crétacé une vaste région s’étendant depuis le Sud - Est du Vénézuela,
jusqu’à la Guyane Française, en passant par une partie du Brésil (au Sud du graben de
Takutu ; Figs. 3.1b et 4.6). Pour que cette réorganisation du drainage du paléo - Berbice
soit possible il faut engendrer une déstabilisation du système, c’est à dire créer des pentes
régionales par un évènement géodynamique ou une chute du niveau marin qui permettrait
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aux rivières d’inciser et générer des phénomènes d’avulsions et de capture. L’évidence de
cette dernière n’est cependant pas observable en sismique. La marge est en effet sous une
tendance plutôt trangressive - aggradante durant la période entre le Barremien inférieur et
l’Albien supérieur (Fig. 3.4). En revanche, cette période coïncide avec le rifting de l’Atlan-
tique Équatorial et l’ouverture du bassin de FOZ à l’Est du plateau de Demerara (Figs. 3.8
et 4.6). Ce rift devait certainement créer du relief, des épaulements de rifts sur la marge
du bassin de FOZ mais il est difficile de supposer qu’il pouvait affecter également le bassin
de GS. De plus, ces épaulements ne devaient pas être importants, car le bassin de FOZ
acquiert des bathymétries importantes dès le syn-rift, attestant d’une accommodation plus
importante que l’apport sédimentaire et témoignées par le développement des complexes
turbiditiques (Fig. 4.6c). Cependant, durant ce rift, des failles normales se réactivent dans
le graben de Takutu et des deformations décrochantes sont crées (McConnell, 1969, 1968;
Szatmari, 1983; Crawford et al., 1985), indiquant ainsi que la tectonique affecte l’intérieur
des terres en partie. Durant cette période la subduction pacifique progresse à l’Ouest de
l’Amérique du Sud. Cette dernière d’un côté du craton et l’ouverture de l’Atlantique Équa-
torial de l’autre (au Nord - Est) pourrait engendrer une déformation de grande échelle et
potentiellement soulevé le Craton Guyanais, se trouvant au centre. A ce stade nous ne
pouvons pas proposer avec certitude un mécanisme susceptible de réorganiser le drainage
du paléo - Bérbice entre le Barremien inférieur et l’Albien supérieur, la question reste donc
ouverte.
L’aire du paléo - Berbice était au maximum de son extension pendant que le bassin
de FOZ se formait par le rifting de l’Atlantique Équatorial (130 - 103 Ma). Les vitesses
d’expansion de cet océan étaient rapides, plus fortes d’ailleurs que celles de l’ouverture
de l’Atlantique Central (Nemčok et al., 2016b). Le bassin de FOZ, comme conséquence,
acquiert des bathymétries importantes dès le syn-rift (attestée par la présence des systèmes
turbiditiques évoquée précédemment). Les premiers dépôts syn-rift, de l’Atlantique Équa-
torial, se déposant dans le bassin de FOZ sont des grès grossiers à moyens, mal triés. Ces
dépôts étaient certainement issus d’une source proche, potentiellement du relief néo-formé
par le rift équatorial. La cartographie du champ de failles syn-rift montre une connexion
structurale entre les bassins de FOZ et Marajo (Figs. 4.6b et 4.13b). La continuité des
dépôts remplissant ces bassins suggère également l’existence d’un transit sédimentaire par
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le graben de Marajo vers le bassin de FOZ, le long des failles syn-rift. Durant l’ouverture
de l’Atlantique Équatorial, plusieurs structures paléozoïques et pré - cambriennes sont ré-
activées, notamment des arches aux bords des bassins intra-cratoniques, sur l’ensemble du
continent Sud américain. L’arche de Gurupa, par exemple, sépare le graben de Marajo
du bassin amazonien et exerce le rôle de la ligne de partage des eaux entre ces bassins,
empêchant ainsi l’apport sédimentaire dans ce graben depuis le Sud - Ouest (Mosmann
et al. 1986; Rossetti and Netto 2006; Costa et al. 2002; Bajolet 2018 ; Figs. 3.1b, 4.13b,
4.14 et 4.15). D’après Costa et al. (2002), les premiers sédiments déposés pendant le rifting
équatorial dans le graben de Marajo, seraient des conglomérats issus de l’érosion de cette
arche. Durant la période syn-rift (130 - 103 Ma), Bemerguy and Costa (1991) et Costa
et al. (2002) proposent également l’existence d’un remplissage sédimentaire du graben de
Marajo par un fleuve localisé au Sud - Est du graben. Cette zone d’apport semble être
la plus probable, étant donné que des arches limitent le graben au Sud - Ouest et à l’Est
(Petri, 1987; Lima and Rossetti, 1999; Rossetti and Góes, 2000; Nascimento et al., 2007;
Bajolet, 2018). Le réseau de failles syn-rift et la géometrie des dépocentres que nous avons
cartographié sont cohérents avec un remplissage des bassin de Marajo et de FOZ par une
source d’apport au Sud - Est, localisée au niveau de l’actuel exutoire du fleuve Tocan-
tins (Figs. 3.1b, 4.6b et 4.13b). Nous supposons donc que le système fluviatile, paléo -
Tocantins, alimentait les bassins de Marajo et de FOZ dès le syn-rift de l’Atlantique Équa-
torial, en drainant le Sud - Ouest et l’Ouest du bassin de Parnaiba (Figs. 4.13b et 4.14).
A l’Albien, ce bassin était entouré d’arches au Nord, à l’Est et au Sud (Petri, 1987; Lima
and Rossetti, 1999; Rossetti and Góes, 2000; Nascimento et al., 2007; Bajolet, 2018). Son
seul exutoire possible semble être en direction du graben de Marajo, par l’intermédiaire
du paléo - Tocatins. Les exports terrigènes vers le Nord du bassin de Parnaiba étaient
limités, car une plateforme carbonatée prospérait à cette période dans le bassin offshore au
Nord de Parnaiba (Fig. 3.1b et 4.6c). Afin de confirmer l’hypothèse d’existence du paléo -
Tocantins, alimentant les bassins de Marajo et de FOZ, il serait bénéfique d’effectuer des
études supplémentaires. Par exemple, une étude Pb
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sur zircons détritiques prélevés des
dépôts crétacés de ces bassins pourraient indiquer une source d’apports à cette période.
Un travail de terrain, dans les zones des bassins de Parnaiba et de Marajo, dans le but de
détecter d’éventuelles traces de paléo - courants, serait également avantageux. Cette étude
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semble cependant compliquée à réaliser, étant donné que la période étudiée est ancienne.
Figure 4.14 – Carte paléo - géologique, illustrant la situation sédimentaire de l’Albien sup., d’après
Bajolet (2018).
Réorganisation des drainages au Crétacé supérieur
A partir de l’Albien supérieur (∼ 103 Ma), les deux drainages : paléo - Berbice et
paléo - Tocantins, co-existent et alimentent les bassins de GS et de FOZ respectivement.
Ces deux systèmes évoluent cependant indépendamment l’un de l’autre, sans jamais être
connectés et ont une évolution opposée de leurs aires drainées au Crétacé supérieur, que
nous détaillerons à la suite.
Diminution de l’aire drainée du paléo - Berbice. A partir du Turonien supérieur, les
apports terrigènes par le paléo-Berbice sont attestés par un canyon, établi suite à la baisse
du niveau marin, situé entre l’embouchure du fleuve et un complexe turbiditique (Fig. 4.17).
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La position de son développement semble favorisée par l’héritage structural. Le canyon a en
effet incisé dans la zone de raccord entre les segments divergent et transformant du bassin,
au dessus d’une dépression syn-rift jurassique (Figs. 4.12 et 4.17). La sismique montre
que ce complexe turbiditique est alimenté par des sédiments transitant par ce canyon. Ce
système turbiditique se maintient durant le Campanien inf. - Masstrichtian sup. (83 - 66
Ma), avec toutefois un flux plus réduit, indiqué par la migration du dépocentre vers le
continent (Figs. 4.7b et 4.8b). Cette diminution du flux est cohérente avec la tendance
transgressive enregistrée par la marge à cette époque et la migration de la ligne de partage
des eaux vers le Nord depuis l’Albien supérieur au moins (Figs. 3.4, 3.5 et 4.15 ; Bajolet
2018). Mourlot (2018), montre que la signature isotopique de Sr - Nd des sédiments d’un
puits du bassin de GS, devient moins radiogénique au Turonien - Maastrichtian, suggérant
un changement de source. Au Nord du Craton Guyanais se trouvent des roches mafiques des
ceintures de roches vertes, dont le rapport
87Sr
86Sr
est peu radiogénique. L’enrichissement des
sédiments en cette composante pourrait s’expliquer par la réorganisation de l’aire drainée
du bassin versant, en drainant une proportion plus importante de ces roches mafiques. De
plus, les dépôts dans le bassin de GS s’enrichissent en quartz - arénites. Une source possible
plus riche en quartz pourrait être le bassin crétacé, situé entre le graben de Takutu et le
bassin de GS, présentant des dépôts riches en sables (d’après les forages onshore ; Figs.
4.5a ; 4.6a et 4.15). Leur érosion, transport et dépôt dans le bassin offshore les auraient
encore enrichis relativement en quartz. Une réorganisation du drainage du paléo - Berbice
peut donc être potentiellement évoquée. Le caractère trasngressif de cette partie du bassin
de GS ne serait pas cohérent avec un recul de la ligne de partage des eaux. En effet,
son recul serait d’avantage possible lors d’une phase de progradation sur la marge. Ces
informations, avec le changement de signature isotopique et l’enrichissement en sable du
bassin offshore, sont en accord avec une position proximale de la ligne de partage des eaux
au Nord du graben de Takutu (Bajolet, 2018), traduisant une diminution de la taille du
bassin versant du paléo - Berbice (Figs. 4.6b, 4.7b ; 4.8b et 4.15).
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Figure 4.15 – Carte paléo - géologique de la période 83 - 66 Ma, illustrant la migration de la ligne de
partage des eaux depuis l’Albien sup., ainsi que les zones sources d’apport terrigène à la marge guyanaise
au 83 - 66 Ma (modifiée d’après Bajolet 2018).
Augmentation de l’aire drainée du paléo - Tocantins. L’évolution de l’aire drainée
du paléo - Tocantins semble opposée à celle du paléo - Berbice. Dans le bassin de FOZ,
du syn-rift équatorial (130 - 103 Ma) au Maastrichtian supérieur (∼ 66 Ma), l’espace
occupé par les dépôts fluvio - deltaïques est de plus en plus important sur la plateforme
continentale (Figs. 4.6a, 4.7a et 4.8a). De plus, les dépocentres migrent vers le domaine
distal (Figs. 4.6b, 4.7b et 4.8b), les appareils tubiditiques sont plus importants (Figs. 4.6c,
4.7c et 4.8c) et la marge enregistre une progradation au Campanien - Maastrichtian (83
- 66 Ma ; Fig. 3.6). Les puits offshore montrent une granulométrie décroissante depuis
l’Albien et un enrichissement en quartz - arénite depuis le Santonien supérieur (∼ 84 Ma).
Toutes ces observations suggèrent une augmentation du flux terrigène vers le bassin de FOZ
au Crétacé supérieur. Cette hypothèse est corroborée par les études thermochronologiques
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proposant une dénudation au Nord - Est du Brésil au Campanien - Maastrichtian (Harman
et al., 1998; Cogné et al., 2012; Japsen et al., 2012). Nous proposons donc que l’aire drainée
du paléo - Tocantins se soit étendue vers le Sud - Est à partir du Santonien, permettant une
vidange partielle des sédiments du bassin de Parnaiba (Fig. 4.15). Le bassin de Parnaiba
étant entouré d’arches (Petri, 1987), son seul éxutoire majeur semble être celui du paléo
- Tocantins (Figs. 3.1b ; 4.14 et 4.15). L’aire drainée du paléo - Tocantins connait donc
son maximum d’extension au Crétacé supérieur, suite à la réorganisation de son drainage.
L’aire drainée du paléo - Berbice montre au contraire une diminution progressive depuis
l’Albien supérieur (Figs. 4.6, 4.7, 4.8 et 4.15). D’autres drainages de taille plus réduite
existaient au Crétacé entre les paléo - Berbice et paléo - Tocantins, comme l’indiquent des
deltas et leurs appareils turbiditiques à cette époque, aux actuelles embouchures de Maroni
et d’Oyapock (Figs. 4.6, 4.7 et 4.8). Leur bassins versants se limitaient probablement à la
partie Nord - Est du Craton Guyanais et drainaient essentiellement du socle. A partir du
Paléogène (∼ 66 Ma), les flux terrigènes vers la marge du Craton Guynais sont en forte
diminution, ce qui permet le développement des plateformes carbonatées des bassins de
GS et de FOZ (Figs. 4.9c et 4.10c). A l’Éocène - Oligocène, la capture du paléo - Berbice,
par un affluent de l’Amazone drainant vers le Sud - Ouest, a été évoquée comme une cause
potentille de la baisse de son flux (McConnell, 1968, 1980).
4.4.2 Périodes à faibles apports terrigènes, liens avec la latérisa-
tion
La marge a été envahie par des plateformes carbonatées à trois périodes, au Jurassique
sup. - Hautérivien sup. (165 - 130 Ma), au Paléogène (66 - 23 Ma) et au Miocène (23 - 6 Ma).
Leur établissements peut avoir plusieurs causes (et/ou leur combinaison) : (i) l’évolution
vers un climat plus chaud et humide, favorisant l’altération, export ainsi de la matière
dissoute ; (ii) la disparition du relief et ainsi une diminution de l’export terrigène ; (iii) une
transgression piégeant les sédiments à l’amont du bassin et réduisant l’apport terrigène vers
la marge ; (iv) le by pass de la plateforme des flux terrigènes vers le distal. Cette dernière
hypothèse est cependant peu probable, car il n’y a pas de signes, en sismique, indiquant le by
pass (absence de canyons, de chenaux ou d’appareils turbiditiques). Durant ces périodes, les
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seuls systèmes turbiditiques sont carbonatés, c’est à dire, issus de l’érosion de la plateforme
(Figs. 4.9c et 4.10c). Entre 165 et 130 Ma en revanche, la marge enregistre une transgression
et une transgression accompagnée d’une aggradation de 66 à 23 Ma et de 23 à 6 Ma. Le
changement climatique vers un climat plus chaud et humide est également attesté sur le
continent par le développement des profils latéritiques et notamment des bauxites, sur
le Craton Guyanais depuis le Paléogène au moins (McConnell, 1968, 1980; Théveniaut
and Freyssinet, 1999, 2002; Monsels, 2016; Bajolet, 2018). Les latérites se forment sous
les climats tropicaux, chauds et humides, privilégiant l’altération chimique et inhibent les
exports solides sous couvertures forestières (Edmond et al., 1995; Beauvais and Chardon,
2013). De plus, la préservation actuelle des latérites anciennes (paléogènes) prouve que le
continent n’a subit que des faibles taux d’érosion depuis. Dans le cas contraire, tout le profil
altéré aurait été évacué, mettant à l’affleurement le substratum sain. Ce constat a été fait
sur la marge conjuguée africaine (Beauvais and Chardon, 2013; Grimaud et al., 2015, 2018;
Chardon et al., 2018), où la dénudation cratonique est restée faible au Cénozoïque (2 - 6
m/Ma Grimaud et al. 2018). Il est probable que la dynamique d’export était similaire sur le
Craton Guyanais au Paléogène et Miocène, en l’absence d’activité tectonique majeur à cette
époque (Mosmann et al., 1986), comme le plume de Hoggar en Afrique, engendrant une
réorganisation des drainages (Chardon et al., 2016; Grimaud et al., 2018). Les plateformes
carbonatées cénozoïques sont plus développées dans le bassin de FOZ que dans le GS,
suggérant que l’apport terrigène a diminué d’avantage dans le bassin de FOZ (Figs. 4.9c
et 4.10c). Les exports du craton restent faibles du Paléogène jusqu’à la réorganisation des
fleuves majeurs, l’Orénoque et l’Amazone à partir du Miocène moyen.
Il est difficile de déterminer une cause de l’envahissement du bassin de GS par des dépôts
carbonatés entre le Jurassique supérieur et l’Hautérivien supérieur (165 - 130 Ma). Pour
cette raison, nous avons d’abord discuter de l’établissement des plateformes carbonatée
du Cénozoïque. Nous constatons cependant, que le développement de cette plateforme
carbonatée se produit durant la période de l’immédiat-post-rift (océanisation à ∼ 165 Ma)
et pourrait ainsi résulter de la diminution de l’export terrigène, suite à l’érosion complète
du relief du rift et l’aplanissement de la région. Par analogie avec la dynamique produite
au Cénozoïque, nous pouvons supposer que la région a connu une période similaire, c’est à
dire le développement des profils latéritiques, l’aplanissement et donc une baisse d’export
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Figure 4.16 – Carte paléo - géodynamique, illustrant la position de la subduction des Caraïbes et du
bras de mer de Pebas à l’intervalle de temps 16 - 12 Ma, d’après Bajolet 2018.
terrigène. De plus, des modèles climatiques suggèrent un climat global devenu plus chaud
et plus humide après la dislocation de la Pangée, au Jurassique inférieur (Gibbs, 1999). Des
latérites auraient potentiellement pu se former entre le Jurassique supérieur et le Crétacé
inférieur, mais auraient été érodées ensuite.
4.4.3 Augmentation de l’apport terrigène depuis le Miocène. Ré-
organisation des drainages de l’Orénoque et l’Amazone
Au Miocène - Pliocène la sédimentation carbonatée est remplacée par des dépôts dé-
tritiques dans les deux bassins. Ce phénomène traduit un regain de l’intensité de l’export
depuis le continent, engendré par la réorganisation des drainages de l’Orénoque et de
l’Amazone(Hoorn et al., 1995, 2010; Roddaz et al., 2005; Figueiredo et al., 2009; Campbell
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et al., 2006; Gorini et al., 2014; van Soelen et al., 2017). L’existence de deltas au niveau de
l’actuelle embouchure de l’Orénoque et le recouvrement des carbonates par des dépôts ter-
rigènes dès le Miocène moyen dans le bassin de GS (Figs. 3.4c ; 4.9 ; 4.10 et 4.11), suggèrent
que le drainage de l’Orénoque s’est réorganisé plus tôt que celui de l’Amazone, lequel s’est
établi à ∼ 6 Ma (Figs. 3.6 et 4.11). L’Orénoque a été dévié vers l’Est jusqu’à son cours
d’eau actuel, suite au soulèvement des Andes du Nord, la disparition du bras de mer de
Pebas sur le continent et la migration de la subduction des Caraïbes vers l’Est (Hoorn
et al., 1995; Villamil, 1999; Yang and Escalona, 2011). Des failles de décrochement dextres,
au Vénézuela, reliant le front de subduction, amènent le drainage de l’Orénoque vers l’Est
(Fig. 4.16 ; Villamil 1999; Bajolet 2018).
Dans le bassin de FOZ les deltas au droit de l’Amazone sont établis à partir du Miocène
supérieur (∼ 6 Ma), recouvrant la plateforme carbonatée et attestant de l’âge de la réor-
ganisation de l’Amazone (Figs. 3.6 et 4.11). Cette réorganisation est en réalité une capture
d’un drain s’écoulant vers le Sud - Ouest par un fleuve se jetant dans le bassin de FOZ
(vers le Nord - Est). Ce phénomène aurait pu être favorisé par un basculement des pentes
régionales, dont la cause est probablement due à une géodynamique interne. Les pentes
peuvent également s’inverser suite au débordement des bassins après une forte érosion des
Andes, résultant d’un important épisode de convergence au Miocène (Petri, 1987; Hoorn
et al., 1995; Campbell et al., 2006; Figueiredo et al., 2009; Hoorn et al., 2010). Certains
proposent une cause épirogénique à la réorganisation, engendrée par des mouvements man-
téliques, soulevant la zone du bras de mer de Pebas au Miocène et inversant le cours d’eau
de l’Amazone vers le Nord - Est (Fig. 4.16 ; Shephard et al. 2010).
4.4.4 Instabilité des pentes de la marge
Au cours de son évolution, la marge présente des indices d’instabilités, même en dehors
des phases de quiescence tectonique avec plusieurs générations de dépôts gravitaires du
type turbidites, debris flow et MTD.
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Les turbidites
Les turbidites sont toujours présentes sur la marge à partir du Barremien - Albien
sup. (130 - 103 Ma), indiquant que les bathymétries et les pentes (permettant l’insta-
bilité et l’écoulement gravitaire) sont devenues plus importantes à cette période (Figs.
4.6a et 4.6c). Ces appareils se localisent systématiquement dans les zones de raccord entre
segments transformants et divergents (Fig. 4.17). Des deltas en amont des systèmes turbi-
ditiques suggèrent qu’ils soient alimentés par les paléo - fleuves : paléo - Maroni et paléo -
Oyapock (Fig. 4.7c). Nous avons distingué deux types de systèmes turbiditiques : avec une
lithologie soit à dominante sableuse, soit indifférenciée (présentant un aspect carbonatée,
plus abondantes au Paléogène et au Miocène). Les turbidites "sableuses" se localisent en
aval des canyons et des deltas, alimentés par des paléo - systèmes fluviatiles. La période
où ces turbidites sont plus abondantes est le Crétacé supérieur, après le haut niveau marin
cénomano - turonien. De nombreux drainages se réorganisent et apportent d’important
volumes terrigènes sur la marge, tout en déstabilisant ses pentes. En revanche, les turbi-
dites "indifférenciées" ne sont pas alimentées par les paléo - fleuves et sont essentiellement
composés des produits d’érosion de la plateforme. Un système à l’Ouest du plateau de De-
merara par exemple correspond à un mélange d’argiles, sables et marnes. Cet appareil est
alimenté par un canyon incisé suite à la baisse du niveau marin au Turonien supérieur. Il se
localise au dessus de la masse glissée, dans sa zone de transition entre les parties extensive
et compressive (Figs. 3.4c ; 3.5b et 4.18). Au Sud - Est du plateau de Demerara, des "calci
- turbidites" se forment en aval de la plateforme carbonatée au Paléogène et au Miocène,
en dehors d’un contexte tectonique (Figs. 4.9c et 4.10c). Elles sont plutôt générées par les
fortes pentes la plateforme et leur déstabilisation gravitaire.
Les MTD du bassin de Guiana/Suriname
La marge montre deux structures gravitaires particulières, (i) les masses glissées de
l’évènement transpressif aptien (∼ 112 Ma), à l’Ouest du plateau de Demerara (Figs. 3.4c
et 4.6c) et (ii) le glissement gravitaire du delta de l’Amazone (Figs. 3.6 et 4.11). Ces
structures sont associées à des debris flow en aval.
(i) Un saut du pôle de rotation de la plaque Africaine à l’Aptien supérieur (∼ 112
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Figure 4.17 – Schéma illustrant la mise en place des systèmes turbiditiques, au Campanien - Maats-
richtien, dans les zone de transition entre les segments divergents et trasformants de la marge.
Ma) a produit l’évènement transpressif au Nord du plateau de Demerara (Benkhelil et al.,
1995; Gouyet et al., 1994; Basile et al., 2005; Mercier de Lépinay et al., 2016; Olyphant
et al., 2017). Cet évènement a inversé les structures extensives au Nord du plateau de
Demerara et au Sud du plateau de Guinée (Figs. 3.3 ; 3.5 ; 3.8 et 4.6 ; Benkhelil et al. 1995;
Olyphant et al. 2017). Une zone "d’accommodation" des failles transformantes se localise
au Nord du plateau de Demerara, entre les zones de fractures de Guinée et de Sierra-Leone
/ Liberia, au niveau de la connexion des ouvertures de l’Atlantique Central et Équatorial
(Fig. 3.1a). Elle s’est formée par adaptation des failles transformantes suite aux différences
des directions d’expansion de ces deux rifts, Est - Ouest pour l’Atlantique Central et NO -
SE pour l’Equatorial (Nemčok et al., 2016b). La transpression est associée à des de masses
glissées majeurs à l’Ouest du plateau de Demerara (Figs. 3.4a, 3.5 et 4.6c). Le bloc glissé
est composé d’une zone extensive amont et d’une zone compressive avale, formant une
surface de glissement (Fig. 4.18). La zone compressive montre des plis, des failles inverses
et des structures en duplex. La masse glisse vers le Nord - Ouest, possiblement en lien avec
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la faille transformante sénestre au Nord du plateau de Demerara (Figs. 3.4 ; 4.5b ; 4.6b et
4.6c). L’ensemble est tronqué par la discordance aptienne (∼ 112 Ma), indiquant la fin de
l’évènement (Figs. 3.4 ; 3.5 et 4.18).
Glissement gravitaire du Delta de l’Amazone
(ii) La réorganisation de l’Amazone s’accompagne par la connexion des Andes au bassin
de FOZ au Miocène supérieur (Hoorn et al., 1995; Roddaz et al., 2005; Hoorn et al., 2010;
Shephard et al., 2010) et la formation d’une grande aire drainée, permettant le dépôt de
fortes épaisseurs de sédiments sur la marge (∼ 7 km de dépôts préservés ; Figs. 3.6 et
4.11b). L’importante charge de sédiments, accumulées en si peu de temps (∼ 6 Ma), a
déstabilisé les pentes de la plateforme du bassin, engendrant une importante déformation
gravitaire (Watts et al., 2009; Cobbold et al., 2004). La zone extensive est caractérisée
par des failles normales s’enracinant dans la couche argileuse du toit du Maastrichtian -
base du Paléocène (∼ 66 Ma). La partie compressive montre des failles inverses, des plis
et des duplex, enracinés dans la même couche que les failles normales (Fig. 3.6). Les failles
inverses sont possiblement encore actives et affectent les dépôts les plus jeunes. Le long
des structures inverses on distingue en sismique des formes de cheminées de dégagements
de fluides. Ainsi, le détachement de l’ensemble s’est possiblement produit en glissant sur
la couche argileuse, aidée par une surpression de fluide et la compaction (Cobbold et al.,
2004). L’ensemble glisse vers le Nord - Ouest, où l’accommodation est plus importante
(Fig. 3.6c). Il est limité par la croûte océanique en distal (Fig. 3.6b).
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Figure 4.18 – Illustration de la masse glissée à l’Ouest du plateau de Demerara, suite à l’épisode
transpressif aptien. Le glissement se fait vers le Nord - Ouest, traduit par un épaississement plus important
en cette direction sur la coupe du haut.
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4.5 Conclusion
Nous proposons une évolution paléo-géographique de la marge du Craton Guyanais,
intégrée au cadre géodynamique régional, réalisée sur huit intervalles de temps depuis 200
Ma, à partir de trois types de cartes : environnements de dépôt, des isopaques et des
lithologies.
Les deux rifts successifs (200 - 165 Ma et 130 - 103 Ma) et l’ouverture diachrone des
bassins de GS et de FOZ s’expriment non seulement par la tectonique mais également par
leur remplissage sédimentaire différé. L’environnement des dépôts est en effet marin dans
le bassin de GS au Néocomien, alors qu’il est encore continental dans le bassin de FOZ.
A cette période, pendant que le bassin de FOZ continue de recevoir les dépôts terrigènes,
la plateforme carbonatée prospère dans le bassin de GS. Le remplissage stratigraphique
ne devient similaire qu’à partir du tardi-post-rift (Campanien inférieur ∼ 83 Ma), lorsque
la subsidence thermique ralentie et le remplissage de la marge se retrouve sous l’influence
complète de la dynamique continentale. Les deux bassins enregistrent en ce moment un
enrichissement en quartz et le développement de plusieurs complexes turbiditiques. Les ap-
pareils majeurs de ces derniers sont directement liés aux grands systèmes fluviatiles opérant
sur le Nord du continent Sud américain. Ainsi, nous supposons que deux majeurs paléo -
systèmes fluviatiles contrôlent les apports terrigènes vers la marge du Craton Guyanais,
le paléo - Berbice et le paléo - Tocantins depuis la fin des rifting de l’Atlantique Central
(∼ 165 Ma) et Équatorial (∼ 103 Ma) respectivement. Leur localisations sont fortement
impactées par l’héritage structural syn-rift jurassique pour le paléo - Berbice et crétacé
pour le paléo - Tocantins. Ces deux systèmes existent ensemble depuis le Crétacé infé-
rieur, mais ne sont jamais connectés et présentent des dynamiques fluviatiles différentes.
Les fleuves connaissent en effet une extension de leurs aires drainées au post-rift et une
diminution ensuite. Pendant que le paléo - Tocantins s’initie à l’Albiens supérieur, le paléo
- Berbice est à son climax. Ensuite, lorsque l’aire drainée du paléo - Tocantins augmente
au Crétacé supérieur, celle du paléo - Berbice diminue. Cette réorganisation des drainages
est contemporaine à l’enrichissement en quartz - arénites des bassins de GS et de FOZ au
Campanien. Le bassin de GS devient en effet sourcé par un bassin proximal, riche en sable,
alors que la source du bassin de FOZ est au contraire lointaine. Le paléo - Tocantins a
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en effet développé une grande aire drainée en exportant les sédiments recyclés du bassin
intra - cratonique de Parnaiba. Ces fleuves dominent jusqu’à la mise en place des drainages
modernes de l’Orénoque et de l’Amazone au Miocène.
A partir du Paléogène, le domaine cratonique connait de faibles exports, traduits par le
développement des plateformes carbonatées sur la marge et des bauxites sur le continent,
suggérant le changement vers un climat tropical et la disparition du relief. Les faibles
exports se maintiennent jusqu’aux réorganisations des drainages de l’Orénoque au Miocène
moyen et de l’Amazone au Miocène supérieur, causées par l’augmentation de la collision
andine et la migration de la subduction des Caraïbes vers l’Est.
Nous constatons donc que l’architecture stratigraphique de la marge du Craton Guya-
nais évolue constamment, avec des variations lithologiques, déplacements des dépocentres
et changements des environnements de dépôt. La nature du remplissage des bassins off-
shore est fortement influencée par la géodynamique régionale. Nous apercevons en effet une
régularité du remplissage à dominante terrigène suite aux évènements tectoniques, engen-
drant un renouvellement du relief et une réorganisation des drainages, parfois amplifiée par
une baisse du niveau marin. La sédimentation carbonatée sur la marge succède à des pé-
riodes de forts apports terrigènes, marquant possiblement l’aplanissement du relief et une
diminution du flux depuis le continent. Cette variation du flux sédimentaire continental
devrait être observable à travers des apports terrigènes dans la marge. Une étude traitant
de l’histoire de l’accumulation terrigène de cette marge, serait donc utile et bénéfique, afin
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5.1 Introduction
Quantifier l’histoire de l’accumulation terrigène dans les bassins de marges passives
permet de proposer une évolution du relief et/ou du climat affectants le continent bordé
par ces bassins. Les bassins des marges passives sont en effet les termes ultimes du "Se-
diment routing system", accueillant tôt ou tard tout sédiments érodés depuis le continent
et fournissant ainsi les sédiments à l’océan mondial. La bonne préservation des sédiments
dans ces bassins, sous l’action de l’accommodation et de l’enfouissement (engendrés par la
subsidence tectonique, puis thermique), permet de quantifier l’ensemble du signal déposé.
Dans cette partie nous proposons donc une histoire de l’accumulation terrigène dans les
bassins de la marge passive du Craton Guyanais (Guiana/Suriname et Foz d’Amazonas),
depuis la période du syn-rift de l’Atlantique Central (∼ 200 - 165 Ma) jusqu’au Plio -
Quaternaire (Figs. 3.1 et 3.2).
La capacité d’un système à accumuler des volumes sédimentaires dépend de deux pa-
ramètres cruciaux : (i) l’espace disponible ou l’accommodation et (ii) le flux terrigène.
(i) Dans les bassins de rift et de marges passives, la subsidence tectonique génère dans
un premier temps l’espace disponible, accommodé par des failles syn-rift. Ensuite, durant
la phase post-rift, la subsidence thermique (relaxation des isothermes) et puis gravitaire
(charge sédimentaire et eau) prennent le relais et contrôlent l’accommodation. L’influence
de ces facteurs est traduite sur l’évolution stratigraphique de la marge, passant généra-
lement des cycles transgressifs de fortes subsidence aux regressifs de faibles subsidence,
marquant la phase du tardi-post-rift. L’ampleur de la subsidence et ainsi, les géométries
stratigraphiques des marges dépendent de la rigidité fléxurale de la lithosphère, qui en
dépend à son tour de son épaisseur élastique. Des marges seront très étirées, avec des ta-
lus faiblement pentés et des sédiments du syn et de l’immédiat post-rift distribués sur un
large espace, sous des épaisseurs élastiques importantes (Rouby et al., 2013). A l’inverse,
les marges seront plus étroites, fortement pentés et les dépôts moins distribués, sous des
épaisseurs élastiques plus faibles.
(ii) Les flux terrigènes sont en fonction (a) du relief, (b) de l’aire drainée du bassin
versant alimentant la marge et (c) du climat.
(a) L’ampleur du relief, généré par la tectonique et/ou l’épirogenèse, dépend de la ri-
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gidité lithosphérique, qui en dépend de l’épaisseur élastique. Plus elle est épaisse, plus les
longueurs d’ondes fléxurales seront larges et la topographie créée importante. L’augmen-
tation de la topographie apportera plus de matériel disponible à l’érosion, dont l’intensité
définira le relief.
(b) Des études montrent que la charge des sédiments transportés par les rivières est
directement liée à la taille des bassins versants (Milliman and Syvitski, 1992; Orton and
Reading, 1993; Rohais, 2007). Plus ces derniers sont grands, plus la charge sédimentaire
transportée sera importante, augmentant ou diminuant suite à la réorganisation des drai-
nages (modification du relief, capture, chute du niveau marin).
(c) Sous un climat plus arides, à pluies épisodiques, des études montrent qu’en aug-
mentant brusquement la pluviométrie, les taux d’érosions augmentent également jusqu’à
atteindre un certain seuil d’équilibre (steady state ; Bonnet and Crave 2003). Sous un cli-
mat tropical et humide, l’altération chimique est importante. La production des profils
altérés est favorisée, qui restent maintenus sous des couvertures forestières. Dans de tels
conditions, les exports chimiques dissouts dominent par rapport à l’érosion physique. Dans
les zones sink, l’impact de variation climatique sur l’érosion se reflètent rapidement, étant
le facteur de 1° ordre sur des échelles de temps du Quaternaire (Poag and Sevon, 1989;
Rohais, 2007). Un épisode tectonique nécessite plus de temps pour se refléter sur l’archi-
tecture stratigraphique du bassin et devient dominant aux échelles de temps géologiques
(plusieurs millions d’année).
Les travaux sur des accumulations terrigènes dans des marges passives, bordant des
zones cratoniques, montrent des caractéristiques semblables. L’histoire d’accumulation
dans la marge bordant les Appalaches présente en effet des alternances entre des phases
de forte accumulations terrigènes et des phases plus faibles (Poag and Sevon, 1989). Cette
étude a mis en évidence que les périodes à forts apports correspondent aux événements
tectoniques : rift triassique, durant lequel se développent des surrections (épaulements) et
subsidence des bassins (permettant le stockage et la préservation de la matière érodée).
Les périodes à faibles apports leur succèdent, et correspondent à l’aplanissement du relief
qui suit (Poag and Sevon, 1989).
En Namibie et Afrique du Sud, les forts apports terrigènes correspondent également aux
périodes de création de relief et leur érosion durant le syn-rift néocomien (Rouby et al.,
151
2009; Guillocheau et al., 2012). Autrement, l’enregistrement de l’accumulation présente des
apports faibles et homogènes. Au Crétacé supérieur un nouveau maxima d’apport terrigène
pourrait correspondre au rajeunissement du relief, potentiellement dû à un soulèvement
tectonique. Les tendances observées dans les bassins Sierra-Léone/Liberia (SL/LIB) et
Côte d’Ivoire (CIV) (Ye, 2016), au large de Mozambique (Ponte, 2018) et à l’embouchure
du fleuve Congo (Leturmy, 2003) sont semblables. L’histoire de l’accumulation des volumes
terrigènes enregistre de forts apports lors des phases syn-rift et des évènements tectoniques.
Les périodes à faibles érosions leur succèdent, correspondant à la disparition du relief,
l’aplanissement et la latérisation du craton.
La dynamique d’érosion lente et homogène dans les zones cratoniques est vérifiée pour
la période du Cénozoïque dans la région du Craton Ouest Africain (West African Craton
- WAC). Elle présente des exports de matière qui varient entre 2 et 5 m/Ma (Beauvais
and Chardon, 2013). Grimaud et al. 2018 ont calculé des volumes exportés au Cénozoïque
sur WAC, en se basant sur l’age d’abandon des latérites et leur géométries. Cette étude
a montré des dénudations moyenne de 7 m/Ma. Ces taux étaient en augmentation depuis
l’Éocène, suite à la réorganisation du drainage du Niger, engendrée par la croissance du
point chaud de Hoggar, ainsi que la baisse du niveau marin (Chardon et al., 2016). Ye
(2016) a quantifié l’export sur WAC pour des périodes de temps plus longs (depuis ∼ 200
Ma à l’actuel), en se basant sur l’histoire thermochronologique du craton et en appliquant
le géotherme de 25°C/km. Ses résultats ont montré une faible érosion du craton, comprises
entre 7 et 16 m/Ma, ce qui est typique pour des zones cratoniques (Beauvais and Chardon,
2013). Cependant, durant la période du syn-rift de l’Atlantique Équatorial (130 - 103 Ma),
la marge du bassin de CIV a montré une dénudation forte et rapide, opérant sur une
étroite zone de la bandes côtière (Ye, 2016). La surface soumise à cette forte érosion était
certainement limitée par les épaulements de rift.
La marge passive bordant le Craton Guyanais est la conjuguée de la marge du WAC.
Son étude devrait montrer des points communs sur l’évolution du remplissage de la marge,
ainsi que sur l’histoire géodynamique. De plus, les reliefs du Craton Guyanais sont éga-
lement dominés par des surfaces d’aplanissement, regroupant essentiellement trois types
d’ages, semblables aux âges des surfaces sur WAC : Crétacé supérieur - Paléocène, Éocène
- Oligocène et Miocène (McConnell, 1968, 1980; Vasconcelos et al., 1994; Monsels, 2016;
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Théveniaut and Freyssinet, 1999, 2002). Les surfaces sont espacées entre elles de plusieurs
kilomètres. Les plus anciennes sont généralement les plus hautes, séparées des surfaces
d’âges succédant de 60 - 150 mètres (McConnell, 1968). Des surfaces plus hautes (> 900
mètres d’altitude), d’âge indéterminé, mais supposé plus ancien que du Crétacé supérieur,
se trouvent plus à l’intérieur des terres (McConnell, 1968). L’âge d’une surface d’aplanisse-
ment correspond en générale à l’âge du décapement (physiquement ou chimiquement) de la
partie molle qui se trouvait au dessus, pourrait donc indiquer sur un événement géodyna-
mique favorisant l’érosion. Sur le Craton Guyanais, McConnell (1968) relie chaque âge d’un
groupe de surface aux cycles d’érosions, potentiellement engendrés par de l’épirogenèse ou
de captures de certaines rivières par d’autres. Si ce sont des phénomènes affectant une large
échelle (continental ou au moins cratonique) ils devraient se voir à travers le remplissage
terrigène da la marge bordant le craton.
L’objectif de ce travail est de discuter l’histoire de l’accumulation terrigène de la marge,
bordant le Craton Guyanais depuis son initiation (∼ 200 Ma). Nous procédons par le cal-
cul des volumes terrigènes de l’ensemble des bassins de GS et de FOZ i.e en 3D et non
seulement dans la partie proximale et par intervalle de temps correspondant aux grandes
phases identifiées. Nous sommes conscients que les intervalles de temps choisis sont rela-
tivement longs, durant lesquels plusieurs évènements rapides peuvent se produire (cycles
marins, etc...). En revanche, la dynamique de relief sur un domaine cratonique est un pro-
cessus relativement long (plus long que dans les orogènes). De plus, le but de l’étude est
de contraindre la dynamique d’érosion du Craton Guyanais sur des échelles de temps géo-
logiques (> 10 Ma) afin d’analyser son évolution. Les résultats obtenus seront comparés à
ceux de la marge conjuguée (SL/LIB), afin de discuter des scénarios possibles d’érosion du
craton. Une fois que cet objectif sera atteint, nous discuterons comment s’érode le Craton
Guyanais et le relierons à la géodynamique régionale et/ou globale.
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5.2 Matériel et Méthode
5.2.1 Données sismiques
Dans ce travail nous avons quantifié les volumes accumulés dans les bassins de la marge
passive du Craton Guyanais par intervalles de temps, définis par les horizons stratigra-
phiques remarquables (Figs. 3.1b, 3.2 et 3.3). Une histoire de l’accumulation terrigène des
bassins de GS et de FOZ depuis le syn-rift de l’Atlantique Central (∼ 200 - 165 Ma) est
donc proposée dans cette étude. Afin de calculer ces volumes accumulés, nous avons utilisé :
— des lignes sismiques reflexions 2D en temps doubles, dont neuf horizons stratigra-
phiques ont été interprétés (voir plus de détail dans le Chapitre 4.2 et Fig. 3.3) ;
— puits de forages, dans le but d’estimer le pourcentage de la composante carbonatée
pour chaque intervalle de temps, afin de n’obtenir des volumes terrigènes unique-
ment.
Ensuite, les horizons stratigraphiques ont été interpolés et convertis en profondeur, en
utilisant la loi de "Layer cake", expliquée dans le Chapitre 4.2.3.
5.2.2 Découpage en aires de quantification de volumes
Les volumes ont été quantifiés à partir de trois surfaces (aire de dépôts) :
— une aire incluant le bassin de GS et le plateau de Demerara (∼ 285 000 km2), car
étant historiquement et géodynamiquement liées suite à l’ouverture de l’Atlantique
Central (Fig. 3.8) ;
— une autre aire n’incluant le bassin de FOZ uniquement (∼ 595 000 km2), formé suite
à l’ouverture de l’Atlantique Équatorial (Fig. 3.8) ;
— et une aire incluant les bassins de GS, de FOZ et le plateau de Demerara, afin de
connaitre l’accumulation totale de la marge.
5.2.3 Calcul du volume terrigène accumulé
La quantification des volumes (réalisée par C. Robin), en utilisant le logiciel "Volu-
meEstimator" (créé par J. Braun, unpublished), se réalise à partir des cartes isopaques de
chaque intervalle de temps, dont la création est expliquée dans le Chapitre 4.2.3. Les roches
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subissent de la compaction avec de l’enfouissement, diminuant ainsi la porosité. Cette der-
nière décroit de façon exponentielle et peut s’exprimer selon la loi : φ(z) = φ0 (exp−zk ),
où φ0 est la porosité initiale (à la surface), φ(z) la porosité à une profondeur z et k est
une constante dépendant de la lithologie. Afin d’obtenir les volumes "réels" des sédiments
(sans porosité), ils ont été compactés. La porosité étant dépendante de la lithologie, les
volumes ont donc été décompactés en testant les lithologies de sable et de l’argile. Ensuite,
les volumes de porosité ont été soustraits afin d’obtenir les volumes "réels".
L’objectif de l’étude est de quantifier l’accumulation terrigène dans les bassins, nous
avons donc estimé le pourcentage non terrigène des dépôts, à partir de 32 puits de forages
(Figs. 5.1 ; 5.2 et 5.3). Une moyenne de pourcentage des carbonates par bassin a ensuite été
calculée pour les deux bassins (Fig. 5.4). Le pourcentage moyen non terrigène pour chaque
intervalle de temps a été ensuite estimé et corrigé des volumes de roches pour chaque
bassin.





















































































































































Cette méthode de quantification de volume terrigènes accumulés présente tout de même
certaines incertitudes, comprises dans le calcul :
— âge absolu des horizons stratigraphiques, avec des incertitudes plus importantes pour
des horizons stratigraphiques correspondant aux surfaces d’érosion (incertitude de
datation, attribution de l’âge) ;
— pourcentage de CaCO3 estimé (l’erreur est comprise entre le pourcentage maximal
et minimal pour chaque pas de temps) ;
— lithologie (correction de la porosité résiduelle) ;
— modèle de conversion en profondeur (l’erreur correspond à l’écart avec des vitesses
maximales et minimales aux puits).
Figure 5.4 – Pourcentage moyen de CaCO3 par intervalle de temps pour les bassins de GS (Guiana /
Suriname) et FOZ (Foz d’Amazonas), à partir des données de puits.
Des incertitudes liées aux courants latéraux n’ont pas été estimées lors de cette étude.
Il existe également des incertitudes sur la quantification de l’ensemble sédimentaire du
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système du dépôt. En effet, la surface de dépôt prise en compte est limitée par la couver-
ture sismique, se propageant tout de même jusqu’aux ∼ 600 km vers le distal (Figs. 3.1 et
3.2). Afin de capter l’ensemble du système de dépôt des bassins, une des solutions est d’ex-
trapoler des lignes sismiques jusqu’à la dorsale océanique, en utilisant des longues lignes
publiques disponibles (Fig. 5.5). La couverture sismique utilisée a permis de quantifier l’en-
semble de l’accumulation terrigène du Trias jusqu’au Santonien (entièrement compris dans
la surface du calcul). Autrement dit, l’extrapolation des coupes apportera de l’information
uniquement sur les dépôts du Campanien - Maastrichtian et du Cénozoïque. La surface de
calcul des volumes utilisée a permis de quantifier ∼ 40 % du système de dépôt cénozoïque et
∼ 90 % du Crétacé supérieur (Fig. 5.5). Nous pourrions donc rater une part néglgeable du
Crétacé supérieur et plus importante du Cénozoïque. Cependant, les dépôts distaux sont
essentiellement de nature carbonatée et donc sans intérêt à l’histoire de l’accumulation












































































5.3 Histoire de l’accumulation terrigène des bassins
de la marge Guyanaise
5.3.1 Volumes et taux d’accumulation terrigène
Dans cette partie, la première valeur annoncée correspondra aux volumes et la deuxième
aux taux terrigènes accumulés, pour chaque intervalle de temps. La description se fera dans
l’ordre chronologique, c.a.d de la période du syn-rift jurassique (∼ 200 - 165 Ma) et jusqu’au
Plio - Quaternaire. L’histoire de l’accumulation est retracée sur huit intervalles de temps
dans le bassin de GS et six dans FOZ (Fig. 3.3).
Sur l’ensemble de la marge, l’accumulation est dominée par le bassin de GS durant la
période du Jurassique inférieur au Néocomien supérieur. A partir du Barremien inférieur
l’accumulation dans FOZ devient prépondérante (Figs. 5.6c et 5.6f).
Figure 5.6 – Histoire de l’accumulation terrigène des bassins de la marge du Craton Guyanais par
intervalle de temps. En a), b) et c) les volumes accumulés dans le bassins de Guiana/Suriname, Foz
d’Amazonas et l’ensemble de la marge respectivement. En d), e) et f) les taux accumulés dans le bassins
de Guiana/Suriname, Foz d’Amazonas et l’ensemble de la marge respectivement.
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Histoire de l’accumulation terrigène du bassin de Guiana/Suriname
Durant l’intervalle syn-rift de l’Atlantique Central (∼ 200 - 165 Ma), le bassin de GS
enregistre des très forts volumes et taux d’accumulation (9.2 ×105 km3 et 2.6 ×104 km3/Ma
respectivement). Une forte chute intervient lors de la période du post-rift précoce, Juras-
sique supérieur - Hautérivien supérieur (2.1 ×104 km3 et 5.9 ×102 km3/Ma). La période
entre le Barremien inférieur et l’Albien supérieur est marquée par une augmentation des
volumes accumulés (2.7 ×105 km3), suivie de leur diminutions progressives, qui se poursuit
jusqu’au Miocène supérieur (∼ 6 Ma ; 5.5 ×104 km3). Les vitesses d’accumulation sont
cependant homogènes sur l’ensemble du Crétacé depuis le Barremien inférieur, présentant
une légère augmentation (restant dans la gamme d’erreur) entre l’Albien supérieur et le
Santonien supérieur (∼ 103 - 83 Ma ; 1.2 ×104 km3/Ma). Les taux sont plus bas à partir du
Paléogène (1.8 ×103 m3/Ma) et le restent durant le Miocène, avec une légère augmentation
tout de même (3.1 ×103 km3/Ma). L’histoire de l’accumulation terrigène du bassin de GS
se termine par une forte accumulation des volumes et des taux (∼ 6 Ma ; 3.5 ×105 km3 et
6.9 ×104 m3/Ma), intervenant à partir de la fin du Miocène (∼ 6 Ma).
Histoire de l’accumulation terrigène du bassin de Foz d’Amazonas
L’histoire de l’accumulation terrigène du bassin de FOZ commence avec l’ouverture de
l’Atlantique Équatorial et la formation de ce bassin. Nous observons une, relativement,
forte accumulation terrigène entre le Barremien inférieur et l’Albien supérieur (2.4 ×105
km3 et 9.0 ×103 km3/Ma), qui de plus croit durant le Crétacé, pour atteindre le maxi-
mum entre le Campanien inférieur et le Maastrichtian supérieur (6.4 ×105 km3 et 4.0 ×104
km3/Ma). Ensuite, comme dans le bassin de GS, les volumes diminuent à partir du Pa-
léogène (6.6 ×104 km3), en atteignant le minimum durant le Miocène (2.8 ×104 km3). Les
taux durant ces deux périodes sont également très faibles : 1.5 ×103 km3/Ma. L’histoire
de l’accumulation terrigène du bassin de FOZ se termine par une très forte accumulation
à partir de la fin du Miocène (∼ 6 Ma ; 9.4 ×105 km3 et 1.9 ×105 km3/Ma).
Nous constatons que l’histoire de l’accumulation terrigène des bassins de la marge
du Craton Guyanais se corrèle bien avec l’étude stratigraphique et paléogéographique de
la marge, proposée dans le Chapitre 4. Le remplissage stratigraphique, du point de vue
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d’évolution de faciès lithologiques, des caractères transgressives et régressives de la marge,
répond aux maxima et minima des apports terrigènes (Figs. 4.4 - 4.11 et 5.6).
5.4 Discussion
Les variations de l’accumulation terrigène, enregistrées dans les bassins de la marge du
Craton Guyanais, correspondent aux évolutions géodynamiques et climatiques que subit
la région. Dans cette partie nous essayerons donc de discuter les augmentations et les
diminutions des volumes accumulés et proposerons leur interprétations.
5.4.1 Effet "Sadler"
Tout résultat acquis présente un certain degré d’incertitudes, dont les plus importantes
ont été mentionnées dans la partie 5.2.3. Il peut cependant exister un doute concernant
la réalité du maxima des taux accumulés. En effet, Sadler (1999) et Sadler and Jerolmack
(2015) ont montré l’existence des biais concernant les vitesses d’accumulation sédimen-
taires calculées sur des intervalles de temps disparates. Les pas de temps plus longs sont
susceptibles de regrouper des hiatus plus importants et donc ainsi de réduire les taux ac-
cumulés. Les pas de temps les plus courts présenterons donc forcement des vitesses les plus
fortes. Pour vérifier l’existence d’un maxima il faudrait effectuer les calculs des taux sur les
pas de temps constants (Covault and Graham, 2010). Nous avons donc effectué ce calcul
en homogénéisant les intervalles de temps sur la durée de la période la plus longue de nos
résultats (43 Ma ; Fig. 5.7). En adoptant cette méthode, nous constatons la diminution
des maxima des taux accumulés, mais les augmentations correspondant aux périodes des
maxima existent tout de même. Le signal est donc réel, nous pouvons admettre que les
variations des taux accumulés existent et peuvent être discutées.
5.4.2 Causes possibles des variations de l’accumulation terrigène
sur la marge du Craton Guyanais
Afin de mieux visualiser l’histoire de l’accumulation terrigène de la marge du Craton
Guyanais, il est préférable de la discuter en vitesses de sédimentation (c.a.d diviser les
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Figure 5.7 – Histoire des taux terrigènes accumulés a) en appliquant un pas de temps constant dans
le bassin de Guyana / Suriname et b) un pas de temps défini par les horizons stratigraphiques. En c) un
pas de temps constant dans le bassin de Foz d’Amazonas et d) un pas de temps défini par les horizons
stratigraphiques.
taux, exprimés en km3/Ma, de la figure 5.6 par les surfaces des dépôts). Nous constatons
que les dépôts s’accumulent dans les bassins de GS et de FOZ avec des faibles vitesses de
sédimentation, de 2 - 11 m/Ma. Cette tendance s’alterne avec des phases de fortes accu-
mulations, causées certainement par des évènements particuliers susceptibles d’augmenter
les taux d’érosion cratoniques, (re)création du relief ou d’autres facteurs extérieurs comme
les variations climatiques.
Réponse sédimentaire de la marge à la création et disparition du relief
Les forts taux d’accumulation, de la période du Trias supérieur au Jurassique supérieur,
observés dans le bassin de GS, sont contemporains de la période syn-rift de l’Atlantique
Central (Figs. 4.4 et 5.6). Cette forte accumulation terrigène est donc contemporaine de
la création du relief du rift et pourrait provenir de l’érosion de ses épaulements. Cepen-
dant, la partie de la composante volcanite des dépôts syn-rift n’a pas été estimée. Elle
pourrait s’avérer importante (Reuber et al., 2016), ce qui pourrait réduire ainsi les valeurs
d’accumulation terrigène calculée.
La chute drastique de l’accumulation terrigène se produit ensuite, durant l’immédiat
post-rift (165 - 130 Ma), présentant notamment des faibles vitesses de sédimentation (∼ 2
m/Ma ; Figs. 4.5 et 5.6). Dans le domaine proximal du bassin de GS, les premiers dépôts
post-rift sont issus de l’érosion du socle, déposés dans un environnement fluviatile, pré-
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sentant une grano - décroissance et devenant de plus en plus altérés (d’après un puits de
forage localisé dans le domaine proximal, en face du Berbice ; Fig. 4.6). Ces informations
suggèrent une augmentation du temps de transport des sédiments devenant plus long. Ce
dernier peut être dû à la diminution de la capacité de l’export du système, engendré par
l’aplanissement de la région, en occurrence l’érosion complète des épaulements du rift. De
plus, la quasi - totalité du bassin de GS est envahie par la plateforme carbonatée, suggé-
rant la diminution du flux terrigène également. Les exports de matière terrigène depuis le
domaine cratonique sont fortement réduits dès l’immédiat-post rift, suite à la disparition
du relief créé par le rift de l’Atlantique Central.
Les faibles exports se poursuivent jusqu’au Barremien, où une nouvelle augmentation
de l’accumulation terrigène dans le bassin de GS est contemporaine de la période du rifting
de l’Atlantique Équatorial (∼ 130 - 103 Ma) correspondant potentiellement à une possible
(re)création des épaulements de rift sur la marge (Figs. 4.6 et 5.6). Cette période de l’aug-
mentation d’apports détritiques est également contemporaine de la réactivation des failles
dans le graben de Takutu (Crawford et al., 1985) et à l’exhumation de roches sur le Cra-
ton Guyanais (CONAM, 2002 dans Sapin et al., 2016). Le système fluviatile alimentant le
bassin de GS pourrait être réorganisé, avec notamment une augmentation de l’aire drai-
née du bassin versant (Chapitre 4). Dans le bassin de FOZ, l’histoire de l’accumulation
terrigène débute durant cette période (Fig. 5.6). Les premiers dépôts sont certainement
issus de l’érosion du relief du rift de l’Atlantique Équatorial. Durant cette période, le re-
lief a également été créé sur le continent, avec des failles actives sur une zone depuis la
marge et jusqu’à la limite entre les bassins amazonien et Solimoes (Fig. 3.1b ; Szatmari
1983; Mosmann et al. 1986). Dans le bassin de GS, durant le Crétacé depuis le Barremien,
les vitesses d’accumulation sont stables (∼ 35 m/Ma). Cependant, les volumes diminuent
depuis l’Albien supérieur (Fig. 5.6a et 5.6d). Il est donc possible que les exports restent
identiques durant ces périodes, mais la surface érodée diminuent. En multipliant l’aire
drainée réduite, supposée (Chapitre 4 ; Fig. 4.15), par des taux d’érosions cratoniques de
10 m/Ma, nous obtenons les volumes érodés du même ordre de grandeur que les volumes
accumulés dans le bassin de GS (1.2 ×105 km3). Donc l’aire de drainage alimentant le
bassin de GS diminue au Crétacé supérieur. Cette hypothèse a déjà été évoquée dans le
Chapitre 4. Dans le bassin de FOZ, au contraire, les volumes et les taux augmentent durant
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le Crétacé, en passant des vitesses de dépôt de 15 m/Ma du Barremien - Albien (130 - 103
Ma) à ∼ 70 m/Ma au Campanien - Maastrichtian (83 - 66 Ma). Cette hausse du Cré-
tacé terminal est contemporaine du refroidissement global du climat entre le Campanien
et le Maastrichtian (Linnert et al., 2014) et de l’âge d’abandon de surfaces altérées dans
le bassin amazonien (∼ 71 Ma ; Vasconcelos et al. 1994). Ces informations indiquent donc
une probable période d’érosion. Nous constatons une hausse permanente de l’export sédi-
mentaire depuis le continent. Dans le Chapitre 4, nous avons proposé une augmentation
de l’aire drainée du paléo - Tocatins à cette période, suite à la baisse du niveau marin,
avec le climax atteint au Campanien - Maastrichtian (Chapitre 4 ; Fig. 4.15). Ce système
fluviatile s’est développé jusqu’au bassin intra - cratonique de Parnaiba, le vidant vers le
bassin de FOZ. En multipliant l’aire drainée augmentée, supposée (Chapitre 4 ; Fig. 4.15),
par les taux d’érosions cratoniques de 10 m/Ma (Edmond et al., 1995; Bajolet, 2018), nous
obtenons les volumes érodés du même ordre de grandeur que les volumes accumulés dans le
bassin de FOZ (5.0 ×105 km3). Néanmoins, il pourrait y avoir une contamination latérale
de l’accumulation suite à l’établissement du contact océanique entre l’Atlantique Central
et du Sud, à travers l’Équatorial, au Turonien - Coniacien (Tissot et al., 1980; Mascle
et al., 1988; Brownfield and Charpentier, 2006). Avant cette période les océans de cette
région étaient en condition anoxique, donc avec des faibles courants océaniques (Tissot
et al., 1980; Brownfield and Charpentier, 2006). Les courants des périodes antérieurs sont
difficilement détectables, mais d’après l’étude des isotopes de Nd, un courant océanique
venant du Nord pouvait s’installer dans le bassin de GS avec la croissance de l’Atlantique
Central au Jurassique supérieur (Dera et al., 2015).
Trois interprétations se dégagent à partir de l’histoire de l’accumulation terrigène de la
marge du Craton Guyanais :
— Le relief créé par le rift de l’Atlantique Équatorial est moins élevé que celui de l’At-
lantique Central, car l’accumulation est plus faible. Cette hypothèse est également
appuyée par la présence des turbidites dès le syn-rift crétacé dans le bassin de FOZ,
attestant une accommodation supérieur à l’accumulation.
— L’augmentation de l’accumulation dans les bassins de GS et de FOZ intervient suite
à la création du relief lors des rifts jurassiques et crétacés. Dans le bassin de FOZ,
une hausse de l’accumulation se produit après la réorganisation du drainage du paléo
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- Tocantins, suite au changement climatique et baisse du niveau marin.
— La dynamique d’apport sédimentaire est différente dans les deux bassins jusqu’au
Maastrichtian (∼ 66 Ma), avec une évolution opposée des aires drainées des systèmes
alimentant ces deux bassins. L’ouverture diachrone de la marge influence son histoire
de l’accumulation pendant plusieurs millions d’années, jusqu’à la fin du Crétacé
supérieur. A partir du Paléogène, le remplissage des deux bassins devient semblable.
Histoire d’accumulation paléogène et miocène de la marge
Les bassins de la marge du Craton Guyanais enregistrent une forte diminution de l’ac-
cumulation terrigène depuis le Paléogène. Cette baisse se poursuit jusqu’au Miocène su-
périeur (∼ 6 Ma) et est contemporaine de la période du développement des plateformes
carbonatées sur la marge (Figs. 4.9 et 4.10). Cette diminution affecte d’avantage le bassin
de FOZ, où les carbonates sont plus présents et les vitesses de sédimentation plus faibles
(2 - 3 m/ Ma) que dans le bassin de GS (5 - 10 m/Ma). De plus, des surfaces altérées se
développent sur le continent, notamment des bauxites, depuis le Paléogène (Théveniaut
and Freyssinet, 1999, 2002; Monsels, 2016), voir Crétacé terminal (van der Hammen and
Wijmstra, 1964; McConnell, 1968; Vasconcelos et al., 1994; Vasconcelos and Carmo, 2018).
Le développement des surfaces altérées est permis sous un climat tropical, à fortes tempé-
ratures et précipitations (Weltje* et al., 1998). La capacité de l’export vers la marge du
Craton Guyanais s’atténue donc suite à la disparition du relief local et l’aplanissement des
surfaces. Cette baisse est accentuée par l’altération du craton sous le climat tropical, où
les érosions sont faibles et la dissolution domine. De plus, un bras de mer (Pebas) s’installe
au Sud, S-O du Craton Guyanais entre l’Oligocène terminal et le Miocène (∼ 23 - 10 Ma ;
Hoorn et al. 2010) étant l’exutoire de l’Amazone, vers le N-O à cette période (Hoorn et al.,
1995; Figueiredo et al., 2009; Hoorn et al., 2010; Shephard et al., 2010).
Dans le bassin de GS les vitesses d’accumulation du Miocène semblent légèrement supé-
rieurs à celles du Paléogène et plus élevées que dans le bassin de FOZ (Fig. 5.6 ; comprises
tout de même dans la marge d’erreur). Les volumes sont homogènes, mais ramenés au
même pas de temps (la période du Miocène est plus courte que le Paléogène), les volumes
accumulés du Miocène seraient ainsi supérieurs à ceux du Paléogène. Cette augmentation
de l’apport dans le bassin de GS pourrait correspondre à la déviation du drainage de l’Oré-
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noque intervenant plus tôt que la réorganisation de l’Amazone. De plus, la présence des
deltas et le recouvrement des carbonates dès le Miocène moyen dans le bassins de GS (alors
que Miocène supérieur ∼ 6 Ma dans FOZ) renforce cette hypothèse (Figs. 4.11 et 4.12).
La position de l’Orénoque est plus proche des Andes que celle de l’Amazone, l’effet de la
surrection andine au Néogène se reflète donc plus tôt chronologiquement sur le drainage
de l’Orénoque.
Réorganisation des drainages de l’Orénoque et de l’Amazone et forts apports
plio - quaternaires
Une nouvelle hausse, très importante, de l’accumulation terrigène est enregistrée dans
les bassins de GS et de FOZ à partir de ∼ 6 Ma (Fig. 5.6). Les vitesses de sédimentation
deviennent très fortes, ∼ 240 m/Ma et 320 m/Ma, dans les bassins de GS et de FOZ res-
pectivement. Cette augmentation résulte du fort apport terrigène, suite à la réorganisation
des réseaux de drainages :
— (i) La déviation de l’Orénoque vers l’Est (Hoorn et al., 1995; Villamil, 1999; Bajolet,
2018).
— (ii) La réorganisation du drainage de l’Amazone, connectant les bassins andins au
bassin offshore de FOZ (Hoorn et al., 1995; Roddaz et al., 2005; Figueiredo et al.,
2009; Hoorn et al., 2010; Gorini et al., 2014; Roddaz et al., 2014; Hoorn et al., 2017;
van Soelen et al., 2017).
(i) La déviation de l’Orénoque fut engendrée par une augmentation de la convergence
andine, exprimant des mouvements décrochants sénestres et déviant ainsi l’Orénoque vers
l’Est et par la migration de la subduction des Caraïbes (Villamil, 1999; Bajolet, 2018).
(ii) Le drainage de l’Amazone a été réorganisé suite à la capture d’un grand fleuve
s’écoulant vers le Sud - Ouest par un plus petit coulant vers le Nord - Est (bassin de
FOZ ; Figs. 4.10, 4.11 et 5.8). Cette inversion du drainage pourrait se produire suite au
basculement des pentes régionales, dû à une tectonique local. D’autres cause sont également
évoquées, dont le processus le plus simple serait le comblement et débordement des bassins
suite à une forte érosion des Andes, engendrée par le pic de convergence andine (Hoorn
et al., 1995; Roddaz et al., 2005; Hoorn et al., 2010, 2017; van Soelen et al., 2017).
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Figure 5.8 – Cartes paléogéographiques montrant l’évolution des drainages sur le Craton Amazonien
A) avant la réorganisation du drainage de l’Amazone à l’Oligocène ; B) à l’Oligocène supérieur - Miocène
moyen, après la réorganisation du drainage et la disparition du bras de mer de Pebas ; C) au Miocène -
Pliocène et D) au Plio - Quaternaire (d’après Hoorn et al. 2011).
5.5 Comparaison de l’accumulation terrigène du bas-
sin de Foz d’Amazonas à celle de sa marge conju-
guée africaine
Le Craton Guyanais, faisant partie du Craton Amazonien, a une histoire commune
avec le Craton Ouest Africain, dont le dernier orogène affectant les deux s’est produit
au Néoprotérozoïque (Fonseca et al., 2004; de Wit et al., 2008; Dias et al., 2017). Ils
étaient connectés jusqu’à la dislocation complète de la Pangée et l’ouverture de l’Atlantique
Équatorial au Barremien - Albien. Lors de cette expansion océanique les bassins de FOZ
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et de SL/LIB ont été formés, étant aujourd’hui des marges conjuguées (Fig. 5.9). Il est
intéressant de confronter leur histoire de l’accumulation terrigène et d’en détecter une
évolution géodynamique commune et des différences. Dans cette partie, nous comparons
donc les volumes et les taux accumulés dans le bassin de FOZ à ceux accumulés dans le
bassin de SL/LIB, acquis par Ye (2016) (Fig. 5.9). En revanche, l’histoire de l’accumulation
du bassin de SL/LIB ne débute qu’à partir du post-rift de l’Atlantique Équatorial (∼ 100
Ma). De plus, le découpage stratigraphique n’est pas identique à celui du bassin de FOZ,
car les horizons stratigraphiques remarquables sont différents (Fig. 5.10). Ainsi, l’histoire
de l’accumulation du bassin de SL/LIB se fait à travers quatre intervalles de temps du
Crétacé supérieur :
— Albien supérieur - Cenomanien supérieur (∼ 100 - 94 Ma)
— Cenomanien supérieur - Santonien inférieur (∼ 94 - 85 Ma)
— Santonien inférieur - Campanien supérieur (∼ 85 - 72 Ma)
— Campanien supérieur - Maastrichtien supérieur (∼ 72 - 66 Ma).
Pour le Tertiaire, l’interprétation des horizons stratigraphiques n’a pas pu être réalisée
en raison de la forte remobilisation des sédiments par des contourites et des masses glissées
(Huyghe, 2016). L’histoire de l’accumulation du Tertiaire du bassin de SL/LIB se présente
donc sous un seul intervalle de temps incluant l’ensemble du Cénozoïque (∼ 66 - 0 Ma).
Les volumes ont été calculés par l’interpolation des lignes sismiques de chaque horizons, en
utilisant la méthode de Guillocheau et al. (2012). Les lignes sismiques ont été extrapolées
jusqu’à la dorsale océanique, en utilisant les lignes sismiques publiées dans Emery et al.
(1975). Cette méthode a permis de calculer l’ensemble du système sédimentaire du bassin
de SL/LIB, obtenant une surface de 990 000 km2 (pour plus de détails, consulter Ye 2016).
La comparaison de l’histoire de l’accumulation crétacée de ces deux bassins montre que
les volumes accumulés dans le bassin de SL/LIB sont beaucoup plus faibles que dans le
bassin de FOZ (Figs. 5.10a et 5.10b). Les taux sont également inférieurs, mais restent tout
de même dans le même ordre de grandeur (∼ 9 - 20 m/Ma), suggérant une capacité d’ap-
port similaire (Figs. 5.10c et 5.10d). La tendance de variations des volumes est semblable
dans les deux bassins, avec une augmentation permanente durant le Crétacé, en atteignant
le maximum au Campanien - Maastrichtian ( 2.0 ×104 km3 ; Fig. 5.10). Durant la période
de 100 - 65 Ma l’aire drainée du système fluviatile alimentant le bassin de SL/LIB aurait
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Figure 5.9 – Cartes paléogéographiques et structurale au Cénomanien (97-93 Ma ; cartes du haut) et
au Santonien (86-84 Ma ; cartes du bas), montrant la réactivation des failles transformantes et l’inversion
du rift de la Bénoué au Santonien ; d’après Ye et al., 2017).
augmenté (Ye, 2018). Nous pouvons donc supposer que l’augmentation de l’apport terri-
gène dans les bassin de SL/LIB résulte de l’augmentation de la taille du bassin versant
l’alimentant. Durant la même période, le système fluviatile du paléo - Tocantins grandissait
également (Chapitre 4 ; Fig. 4.15). Les aires drainées alimentant ces deux bassins ont aug-
menté durant la même période du post-rift, suggérant une évolution similaire des marges
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conjuguées pendant une période de ∼ 34 - 37 Ma après l’océanisation.
En revanche, le maxima de l’accumulation terrigène au Campanien - Maastrichtian est
également présent sur d’autres marges :
— dans l’Est de l’Amérique du Nord (Poag and Sevon, 1989) ;
— en Namibie (Rouby et al., 2009; Guillocheau et al., 2012) ;
— au large de SL/Lib et Côte d’Ivoire (Ye, 2016) ;
— au Sénégal (Baby, 2012) ;
— et en Mozambique (Ponte, 2018).
De plus, des dénudations sont observées durant cette période, d’après des études thermo-
chronologiques, au Nord - Est du Brésil (Harman et al., 1998; Cogné et al., 2012; Japsen
et al., 2012), au NE du Craton Brésilien (Harman et al., 1998), sur le Craton Guyanais
(CONAM, 2002 dans Sapin et al. 2016) et dans l’Est de l’Amérique du Nord (Amidon
et al., 2016). Au Santonien, un important épisode compressif affecte la zone s’étendant du
fossé de la Bénoué au Tchad, marqué par des plis, failles inverses et structures en fleurs
(Fig. 5.9 ; Benkhelil 1989; Guiraud et al. 1992; Guiraud 1993; Guiraud and Bosworth 1997;
Ye et al. 2017). Des inversions tectoniques santoniennes sont également observées des deux
côtés des extrémités de la faille transformante de Saint Paul (Figs. 3.8 ; 4.7 et 5.9 ; Ye
et al. 2017). Le changement de direction du déplacement de plaque africaine, marquant
le début de sa remontée vers le Nord, a été proposé comme une cause de l’inversion san-
tonienne (Guiraud et al., 1992). Cette remontée marque le début du cycle alpin, dont les
compressions crustales seraient engendrées par le ralentissement de la descente du pan-
neau plongeant à la transition du manteau supérieur et inférieur (Jolivet et al., 2016). En
Amérique du Sud, la période du Crétacé supérieur correspond au début de la compression
andine, marquée précédemment par des extensions d’arrière arc (Martinod et al., 2010).
L’évènement santonien semble donc être plus globale, affectant l’ensemble de l’Atlantique
et trois continents au moins (l’Amérique du Nord, l’Amérique du Sud et l’Afrique). Le
maxima de l’accumulation terrigène du Campanien - Maastrichtian (83 - 66 Ma) dans les
bassins de FOZ et SL/LIB pourrait être causé par l’inversion santonienne (∼ 85 - 80 Ma ;
Guiraud et al. 1992), avec un décalage de ∼ 2 Ma, au moins, entre l’évènement tectonique
et le maxima de l’accumulation. Des études basées sur la production cosmogénique in-situ
des rapports 26AL/10Be sur des sédiments prélevés dans les affluents de l’Amazone estiment
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en effet que le temps de résidence des particules dans les bassins de storage est entre 1 et
3 Ma (Wittmann et al., 2011a). Si l’évènement "santonien" est global, pourquoi le bassin
de GS semble être épargné ?
Pour la période du Tertiaire, le manque de découpage stratigraphique dans le bassin de
SL/LIB rend difficile sa comparaison avec le bassin de FOZ. Néanmoins, nous observons
des taux d’accumulation faibles, ∼ 5m /Ma, de même ordre de grandeur que dans le bassin
de FOZ. Ces taux sont compatibles avec des faibles taux d’érosions cratoniques (Beauvais
and Chardon, 2013; Ye, 2016; Grimaud et al., 2018), suggérant la baisse d’apport terrigène,
à partir du Paléogène, sur les deux marges.
Figure 5.10 – Histoire de l’accumulation terrigène du bassin de FOZ (Foz d’Amazonas) et de sa marge
conjuguée SL/LIB (Sierra-Leone / Liberia) par intervalle de temps. En a) et b) les volumes accumulés
dans le bassins de Foz et SL/Lib respectivement. En c) et d) les taux accumulés dans les bassins de Foz
et SL/Lib respectivement. Attention : le découpage en intervalle de temps n’est pas identique pour les
deux bassins. Dans le bassin de SL/Lib il n’y a pas de découpage stratigraphique pour le Cénozoïque c.a.d
l’accumulation de tout le Tertiaire est représentée. Les volumes et les taux terrigènes accumulés dans le
bassin de SL/LIB sont issus de Ye (2016).
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5.6 Conclusion
L’objectif de cette étude était de quantifier l’histoire de l’accumulation terrigène dans les
deux bassins de la marge du Craton Guyanais, afin d’établir les bases d’une analyse Source
to Sink de ce système, comprendre comment s’érode le Craton Guyanais et le comparer à
la dynamique du Craton Ouest Africain. Un des buts ultime était également de proposer
et discuter la géodynamique affectant la région.
Malgré une surface de calcul limitée par la couverture sismique (qui est tout de même
large ∼ 890 000 km2), nous avons mesuré l’intégralité des dépôts terrigènes accumulés du
Jurassique inférieur à l’Albien supérieur, 90 % des dépôts du Crétacé supérieur et 40 %
du Cénozoïque (sachant que les parties distales sont très enrichies en dépôts carbonatées).
Les mesures ont été réalisée en 3D, à partir des cartes isopaques, incluant les domaines
proximaux et distaux.
Il existe des incertitudes (estimation de pourcentage carbonatée, datation des horizons
stratigraphiques, porosité résiduelle et vitesses sismiques appliquées lors de la conversion)
prises en compte dans la gamme d’erreur. Il existe en plus "l’effet Sadler" concernant les
taux accumulés. Néanmoins, en appliquant le pas de temps homogène pour le calcul des
taux accumulés, les variations subsistent. Les maxima de taux accumulés sont donc réels.
Les résultats obtenus montrent que la marge du Craton Guyanais alterne des périodes
à (i) faibles (2.1 ×104 km3 entre le Jurassique supérieur et Hautérivien supérieur) et (ii)
forts apports terrigènes (9.4 ×105 km3 au Plio - Quaternaire).
(i) Nous les relions aux disparitions des reliefs par érosion, aplanissements, passage
vers un climat tropical favorisant l’altération du craton. Dans les bassins de FOZ et GS les
plateformes carbonatées prospèrent notamment durant ces périodes (Figs. 5.6, 4.9 et 4.10).
Les vitesses d’accumulation sédimentaire varient entre 2 et 11 m/Ma, ce qui est en accord
avec des vitesses d’érosion cratoniques établies sur le Craton Ouest Africain (Beauvais and
Chardon, 2013; Ye, 2016; Grimaud et al., 2018).
(ii) Quatre évènements pourraient expliquer les fortes accumulations terrigènes durant
l’évolution de la marge depuis 200 Ma :
— (1) La création et érosions des épaulements durant le syn-rift de l’Atlantique Central,
engendrant le flux sédimentaire important et puis décroissant ;
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— (2) La (re)création partielle des reliefs sur la marge durant le syn-rift de l’Atlantique
Équatorial. Le relief créé est cependant moins important que celui durant le syn-rift
de l’Atlantique Central. Sur le continent des structures sont réactivées et le drainage
du paléo - Berbice réorganisé en atteignant possiblement son climax (Chapitre 4).
— (3) L’évènement Campanien - Maastrichtian, durant lequel l’accumulation terrigène
dans le bassin de FOZ augmente. Cette croissance pourrait être liée à l’augmentation
des aires drainées du paléo - Tocantins, depuis la chute du niveau marin au Turonien
- Santonien.
L’histoire de l’accumulation du Crétacé supérieur est similaire entre les bassins de
FOZ et sa marge conjuguée, SL/LIB, suggérant l’augmentation des aires drainées
des bassins alimentant ces deux marges durant l’immédita post-rift. Cependant, cet
événement est possiblement de plus grande échelle et résulterait de la réorganisation
cinématique des plaques. La question se pose tout de même sur l’absence de tel signal
dans le bassin de GS ;
— (4) La convergence et la collision andine au Néogène sont responsables de la dé-
viation de l’Orénoque vers l’Est au Miocène moyen. Cette cause géodynamique est
également à l’origine de la capture du drainage coulant vers le Sud - Ouest (en
direction de Pebas) par un plus petit coulant vers le Nord - Est (bassin de FOZ),
permettant ainsi la connexion entre les bassins versants andins à celui du bassin de
FOZ et l’établissement moderne du drainage de l’Amazone. La réorganisation de ces
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L’objectif de cette étude était de comprendre la formation et l’évolution de la marge
passive du Craton Guyanais, depuis ∼ 200 Ma jusqu’à l’actuel, pour analyser le système
Source to Sink du Craton dans le cadre géodynamique régional. Nous avons donc étudié
les deux bassins offshore bordant le craton : Guiana/Suriname (GS) et Foz d’Amazonas
(FOZ), afin de relier leur évolution à celle du domaine continental. Pour ce faire, nous
avons exploré :
(i) l’impact de deux rifting successifs (de l’Atlantique Central et Équatorial) sur
la géométrie crustale et l’architecture stratigraphique de la marge ;
(ii) l’évolution de la paléogéographie des bassins de GS et de FOZ et la
succession des dépôts sédimentaires afin d’identifier les systèmes fluviatiles susceptibles
d’alimenter ces bassins ;
(iii) l’histoire de l’accumulation terrigène de la marge, afin de poser les bases
d’une étude Source to Sink du Craton Guyanais.
Ce travail a été réalisé à partir des données de sub-surface (forages et sismique réflexion
2D), permettant l’interprétation de neuf horizons stratigraphiques et de géométries crus-
tales. Nous avons ensuite réalisé des cartes isopaques et des failles majeures, de la lithologie
et des environnements de dépôts. Ensuite, les volumes de sédiments terrigènes accumulés
sur la marge ont été quantifiés. Ceci nous a permis de proposer une évolution géodynamique
de cette marge sur huit intervalles de temps, entre 200 Ma et l’actuel.
6.1 Impact de deux rifting successifs
A partir de la structure crustale et de l’architecture stratigraphique de la marge, nous
avons retracé son évolution depuis les ouvertures de l’Atlantique Central et Équatorial. Le
rifting a débuté à ∼ 200 Ma sur la partie Centre-Est de l’actuel plateau de Demerara où
la croûte continentale a été fortement amincie par des failles normales, qui génèrent une
importante subsidence tectonique. Le rifting centre atlantique se termine par l’océanisation
survenue à l’Ouest du plateau.
Les bassins de la marge du Craton Guyanais présentent une alternance de segments
divergents, obliques et transformants, formés par le rifting oblique. De façon générale,
dans la zone d’étude et ailleurs dans le monde, les segments transformants sont plus étroits
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et dépourvus de domaine hyper - étendu.
Le rift du bassin de FOZ (Atlantique Équatorial), par son caractère plus oblique, a un
necking et des domaines génétiques systématiquement plus étroits que le bassin de GS.
Les pentes y sont plus fortes et les dépôts syn-rift moins épais. La déformation précoce du
bassin de FOZ lors de la tentative de propagation du rift centre atlantique vers le SE au
Jurassique a potentiellement amincie la lithosphère, influençant ainsi les géométries finales
du bassin.
La superposition des deux rifts a individualisé un bloc continental, le plateau de Deme-
rara, dont la croûte a été fortement amincie pendant le rifting de l’Atlantique Central et
des failles syn-rift jurassiques ont été réactivées pendant le rifting de l’Atlantique Équato-
rial. Ce graben jurassique a ainsi évolué vers un horst après l’océanisation de l’Atlantique
Équatorial (∼ 103 Ma), subissant une subsidence plus faible que les domaines l’entourant.
Il a une structure crustale asymétrique et est entouré de croûtes océaniques sur trois côtés.
Le bassin de FOZ (Atlantique Équatorial) se forme ∼ 30 Ma après l’océanisation dans
le bassin GS, au moment où la lithosphère n’est pas encore en équilibre thermique après le
rifting jurassique. Cependant, les deux bassins atteignent le stade tardi-post-rift à la même
période (Campanien inférieur).
Le stade post-rift simultané, malgré une désynchronisation de rifting des deux bassins
pourrait s’expliquer par le caractère volcanique du bassin de GS, lui induisant ainsi un
rifting plus long. Étant donné qu’un très important épisode volcanique, affectant quatre
continents (CAMP), précède l’ouverture du bassin de GS, la nature volcanique de la marge
est tout a fait plausible. Même si ce n’était pas l’objectif, dans ce travail nous n’avons
pas pu déterminer le caractère volcanique ou non (ou une partie) de la marge du Craton
Guyanais. Les structures crustales et les géométries que nous avons interprété pourront
servir de base à une éventuelle étude du potentiel caractère volcanique du bassin de GS.
Perspectives : Des études suivantes complémentaires pourraient donner des indices forts
sur la nature potentielle du bassin de GS :
1. Obtenir des modèles de sismique réfraction des ondes P sur l’ensemble syn-rift du
plateau de Demerara, sa partie crustale et le corps sous-plaqué (en cours d’analyse par
Ifremer ; Museur et al., in prep.). Des vitesses sismiques proche de 7 km/s dans les unités
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syn-rift indiqueraient la présence de magma.
2. Si la marge s’avère volcanique il faut inclure l’effet du sous-placage sur la formation
du plateau de Demerara en tant que horst.
3. L’épaisseur de l’ensemble syn-rift jurassique sera donc non de ∼ 21 km mais plus
importante (∼ 30 km), étant donné que les vitesses de l’ensemble syn-rift que nous avons
appliqué lors de la conversion en profondeur étaient en dessous de 7 km/s.
6.2 Paléogéographie des bassins de Guiana/Suriname
et Foz d’Amazonas
Les cartes paléogéographiques offshore montrent dans un premier temps un contrôle de
l’héritage structural syn-rift sur les points d’entrée des sédiments vers la marge. Le réseau
de failles syn-rift guide les apports terrigènes. L’influence de l’héritage se poursuit pendant
le post-rift avec des canyons incisant au dessus des dépressions syn-rift et entre les segments
divergents et transformants.
Le remplissage de la marge alterne des périodes à dominante terrigène ou carbonatée.
Nous distinguons quatre périodes de dépôts terrigènes majeurs : (1) durant le rifting de
l’Atlantique Central (au Jurassique), (2) durant le rifting de l’Atlantique Équatorial (entre
le Barremien et l’Albien supérieur), (3) au Crétacé supérieur et (4) à partir du Miocène
- Pliocène. Durant ces périodes se produisent (1 et 2) des rajeunissements du relief ; (3)
une chute du niveau marin et d’incision des rivières ; (3 et 4) des réorganisations des
drainages. Les dépôts carbonatés dominent le remplissage de la marge lors des changements
climatiques et des disparitions de reliefs. Nous distinguons trois périodes de ce type : entre
le Jurassique supérieur et l’Hautérivien (165 - 130 Ma) ; au Paléogène (66 - 23 Ma) et au
Miocène (23 - 6 Ma). Ces deux dernières, sont contemporaines d’une importante altération
continentale latéritique.
Les lithologies sont contrastées dans les deux bassins avant le Santonien - Campanien
et s’homogénéisent ensuite. Cette tendance est marquée dans les deux bassins par :
(i) un enrichissement en sable entre le Campanien et le Maastrichtian ;
(ii) le développement de complexes turbiditiques ;
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(iii) et la réorganisation des drainages fluviatiles alimentant les deux bassins drainant
des zones sources sédimentaires (au Nord du craton pour le bassin de GS et le bassin
de Parnaiba pour alimenter la marge de FOZ). L’aire drainée du fleuve alimentant le GS
diminue alors que celle du fleuve alimentant FOZ augmente.
6.3 Histoire de l’accumulation terrigène et éléments
du source to sink
L’histoire de l’accumulation terrigène de la marge représente bien la distribution des
faciès lithologiques dans les bassins au cours du temps. Les périodes de maximas d’accu-
mulation (200 - 165 Ma ; 130 - 103 Ma ; 83 - 66 Ma et 6 - 0 Ma) correspondent aux périodes
à dominante terrigène et les minimas (165 - 130 Ma et 66 - 23 Ma) aux développements
des plateformes carbonatées.
L’histoire de l’accumulation terrigène dans les bassins de la marge du Craton Guyanais
montre que ce dernier s’érode lentement avec des vitesses de 2 à 11 m/Ma. Il existe des
périodes de plus forts apports terrigènes entre :
1) 200 et 165 Ma, contemporaine à la potentielle création du relief du rift centre atlan-
tique ; 2) entre 130 et 103 Ma, avec la création du relief du rift de l’Atlantique Équatorial
et une réorganisation du drainage du paléo-Berbice ; 3) entre 83 et 66 Ma, répondant à
la réorganisation du drainage du paléo-Tocantins et à la réorganisation cinématique des
plaques ; 4) à partir de ∼ 6 Ma, avec les réorganisations des drainages de l’Orénoque et de
l’Amazone liées à la croissance andine.
L’histoire de l’accumulation terrigène présente des différences entre les deux bassins, no-
tamment pendant le rifting et le Crétacé terminal. L’accumulation syn-rift de l’Atlantique
Central (GS) est en effet beaucoup plus importante que celle de l’Atlantique Équatorial
(FOZ). La présence de turbidites dans le bassin de FOZ dès le rifting suggère que la ba-
thymétrie syn-rift y était supérieure et que le flux ne compensait pas l’accommodation. Au
Crétacé, l’accumulation terrigène évolue de manière opposée dans les deux bassins, aug-
mentant dans le bassin de FOZ pour atteindre un maximum au Campanien-Maastrichtian,
mais diminuant dans le GS. Ceci est en accord avec les évolutions des drainages de paléo -
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Berbice et paléo - Tocantins. L’histoire de l’accumulation ne devient similaire dans les deux
bassins qu’à partir du Paléocène, avec des très faibles apports terrigènes au Paléogène et
le développement d’une plateforme carbonatée, contemporains d’un climat tropical et de
l’altération du continent. Ces faibles apports se maintiennent jusqu’au Miocène supérieur
- Pliocène, puis les flux deviennent très importants dans les deux bassins en réponse aux
réorganisations des drainages de l’Orénoque et de l’Amazone.
Ce travail de thèse analyse l’évolution structurale et sédimentaire des bassins de la
marge passive du Craton Guyanais, i.e, de la zone sink de son système de routage sédi-
mentaire. Nous avons déterminé la distribution des dépocentres, des corps sédimentaires et
des points d’entrée des apports terrigènes ainsi que quantifié leur volumes terrigènes. Il faut
désormais contraindre l’évolution de la zone "source" pour établir une analyse complète du
système source to sink du Craton Guyanais.
Perspectives : Plusieurs études déterminant la zone "source" pourraient être bénéfiques,
notamment, l’analyse du contenu minéralogique argileux et des minéraux lourds (tourma-
line et zircon) des dépôts offshore. Les analyses isotopiques (ex : Ur - Pb sur zircons
détritiques) peuvent mieux contraindre les sources. Une analyse géomorphologique conti-
nentale et thermochronologique s’inscrirait cependant au mieux dans notre travail. Il serait
donc judicieux de :
1. obtenir l’histoire méso-cénozoïque de la dénudation du Craton Guyanais d’après le
thérmochronologie basse température (en cours d’analyse par J. BARBARAND (GEOPS)
dans le cadre du projet "OROGENE Source to Sink Guyane"). Ces données permettraient
de contraindre la dynamique des zones en érosion.
2. à partir des résultats de la dénudation, quantifier les volumes exportés et les comparer
aux volumes accumulés, afin de faire un bilan sédimentaire. Ceci permettrait de déterminer
la proportion du matériel cratonique érodé se déposant dans les bassins de GS et FOZ.
3. construire des coupes crustales terre - mer à l’échelle régionale passant par les sites
d’échantillonnage de l’étude AFTA, une reliant les bassins de GS et Solimoes en passant par
le graben de Takutu, deux autres entre les bassins de FOZ et Parnaiba et entre les bassins
de FOZ et Amazonas et une dernière entre les bassins à l’Ouest du bouclier Guyanais et le
bassin amazonien à l’Est. Ces coupes permettraient de visualiser le lien entre le continent
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et les bassins offshore, l’agencement des unités et de construire des coupes évolutives.
Ces études peuvent s’appliquer au méso-cénozoïque. Une étude géomorphologique de la
zone "source" donnerait une évolution plus détaillées des drainages applicable uniquement
au Cénozoïque, étant dépendante des reliques des surfaces altérées préservées. Cette étude
réunirait des techniques suivantes :
1. obtenir une base de données des âges des surfaces altérées par 40Ar/39Ar sur crypto-
mélane, afin de mieux contraindre les âges des surfaces altérées et leur répartition spatiale
selon les générations.
2. cartographier les surfaces altérées à partir de la télédétection, afin d’observer leur
répartition, agencements, orientations et pendages, pour contraindre l’évolution des paléo-
drainages. Effectuer cette étude dans des zones de susceptibles captures de paléo-Berbice,
paléo-Tocantins par l’Amazone et au niveau des arches de Gurupa (entre les bassin de
Marajo et Amazonas) et Purus (entre les bassins Amazonas et Solimoes) afin de déterminer
une possible période d’inversion du drainage de l’Amazone.
3. quantifier les volumes exportés cénozoïques (e.g. travaux de Grimaud et al. 2018
effectués sur le Craton Ouest Africain), à partir de la topographie actuelle des surfaces
altérées et l’évolution des drainages.
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Abstract : This thesis is a part of "Source to Sink Guyana" project supported by TOTAL and
BRGM. Its objective was to establish bases for a Source to Sink study of the Guiana Shield, by
studying the geo-dynamic evolution of its passive margin since 200 Ma. These objectives were
acquired after seismic data interpretation, crustal cross-sections and paleo-geographic maps
constructions and terrigeneous accumulation history quantification of the margin.
The passive margin of the Guiana Shield is composed of two basins : Guiana/Suriname (GS)
and Foz d’Amazonas (FOZ), derived from a Jurassic then Lower Cretaceous diachronous rifting
respectively. The study of the subsurface data allowed us to show that the superimposition
of the two rifts has shaped the Demerara Shelf into a continental block, thinned twice and
surrounded by oceanic crust on three sides. The more oblique rifting of the FOZ basin forms
systematically narrower segments and finer syn-rift deposits than in the GS basin.
The paleo-geographic evolution of the margin and terrigenous accumulation, over eight
intervals of time (from 200 Ma), show a different evolution of the two basins. The lithological
distribution of sedimentary systems is homogenized from the Campanian, when both basins
reach the late-post-rift stage, during which the distribution is mainly controlled by continental
river dynamics.
Terrestrial accumulated volumes show however an opposite evolution during Cretaceous in
both basins, in connection with the decrease and increase in the drained areas of the major
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the margin are generally low (between 2 and 11 m/Ma), but alternating with periods of high
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et BRGM. Son objectif était de poser les bases d’une étude Source to Sink du Craton Guyanais,
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géographiques et quantifié l’histoire de l’accumulation terrigène de la marge.
La marge passive du bouclier des Guyanes est composée de deux bassins : Guiana/Suriname
(GS) et Foz d’Amazonas (FOZ), issus d’un rifting diachrone jurassique, puis crétacé inférieur
respectivement. L’étude des données de sub-surface nous a permis de montrer que la superpo-
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et entouré de croûte océanique sur trois côtés. Le rifting plus oblique du bassin de FOZ forme
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